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Cette thèse va s’intéresser à la période charnière qui s’étend de la fin de
l’accrétion aux premiers âges des planètes telluriques. Cette période joue, en effet,
un rôle essentiel dans l’évolution d’une planète car elle va déterminer son devenir et
en particulier si les conditions sont favorables à l’apparition de la vie. La figure 1.1
replace la période concernée par notre étude sur l’échelle des temps de la formation
du système solaire.
0 1 10 100
planétésimaux hydratés








Formation de la Lune
Formation des planètes géantes
Figure 1.1.: Echelle temporelle de la formation des planètes du système solaire
d’après [Chambers, 2005]. Toutes ces périodes ne sont qu’indicatives et en parti-
culier celle de l’apport d’eau sur les planètes telluriques. Les différentes hypothèses
concernant les sources de provenance possibles de l’eau sont détaillées dans les
sections suivantes
La recherche de formes de vie sur les autres planètes et plus généralement
dans l’univers est une quête passionnante qui a motivé de nombreuses études au
cours des dernières décennies (e.g. [Huang, 1959, 1960; Dole, 1964; Shkovskii and
Sagan, 1966; Hart, 1978, 1979; Kasting et al., 1993; Zahnle et al., 2007; Lammer
et al., 2009; Javaux and Dehant, 2010; Dehant et al., 2012]). C’est dans ce but que
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différents critères ont été établis pour déterminer la zone dans laquelle une planète
est susceptible d’abriter la vie. Par définition (e.g. [Huang, 1959, 1960; Rasool and
de Bergh, 1970; Hart, 1978, 1979; Kasting et al., 1993; Javaux and Dehant, 2010]),
cette zone, appelée par les astronomes la zone habitable (HZ), est la région dans un
système stellaire, centrée sur une étoile, où une planète semblable à la Terre (dans
les mêmes conditions de pression atmosphérique) peut maintenir l’eau liquide à sa
surface et donc abriter une vie de type terrestre (à base de carbone). Ces conditions
vont dépendre de la température de surface de la planète, qui dépend elle-même de
la distance à l’étoile mère [Kasting et al., 1993]. La figure 1.2 montre la HZ définie
classiquement pour différentes masses / luminosités de l’étoile pour les planètes
de notre système solaire. On constate qu’aujourd’hui, la HZ commence juste à
l’extérieur de l’orbite de Vénus (à 0.8-0.9 UA) et se termine juste à l’intérieur de
l’orbite de Mars (à 1.3-1.4 UA), de sorte que seule la Terre s’y situe.
Figure 1.2.: Schéma de la zone d’habitabilité appliqué à notre système solaire
[http ://www.astrobio.net]
Avant de définir de manière plus précise les conditions d’habitabilité,
observons déjà certains corps de notre système solaire qui, bien qu’extérieurs à la
zone d’habitabilité, possèdent des traces d’écoulement d’eau liquide. Des images de
la surface de Mars montrent que les conditions primitives règnant sur Mars ont dû
être différentes de ce qu’elles sont aujourd’hui, en apportant des preuves évidentes
que de l’eau liquide s’est écoulée sur cette planète (e.g. [Carr , 1996; Craddock
and Howard, 2002; Poulet et al., 2005]). En effet, la présence de nombreuses
morphologies témoignant d’écoulements anciens à la surface de Mars comme les
réseaux de vallée ou les vallées de débâcle, témoignent de conditions plus chaudes
et plus humides sur Mars au cours du Noachien [Zolotov, 2007]. Les réseaux de
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vallées, contrairement aux vallées de débâcle, sont plus petits en taille et présentent
une grande variété de morphologies. Plus de 1000 réseaux de vallées individuels ont
été observés sur Mars, et leur similitude avec les réseaux dendritiques terrestres
implique qu’ils ont été formés par l’eau [Helbert and Hauber , 2007]. Ils sont la
preuve la plus frappante que l’eau a déjà coulé sur la surface martienne. Presque
tous les réseaux de vallées sont situés dans les hautes terres de l’hémisphère sud
très cratérisées, ce qui conduit à l’hypothèse selon laquelle ils ont été formés tôt
dans l’histoire martienne [Helbert and Hauber , 2007; Werner , 2008; Carr and
Head, 2010; Fassett and Head, 2011]. Les vallées de débâcle sont les exemples les
plus spectaculaires des morphologies de la surface martienne dues au pouvoir érosif
de l’eau. Leurs dimensions sont beaucoup plus grandes que celles des autres reliefs
fluviatiles sur Mars comme les réseaux de vallées. Les vallées de débâcle les plus
grandes peuvent atteindre des longueurs de plusieurs milliers de kilomètres, des
largeurs de dizaines à des centaines de kilomètres, et des profondeurs de plus de 1
km [Helbert and Hauber , 2007]. Elles se sont formées épisodiquement, en plusieurs
étapes, sur une partie importante de l’histoire géologique de Mars, à partir de la
fin du Noachien [Helbert and Hauber , 2007]. L’activité principale semble s’être
déroulée durant la période de l’Hesperien et de manière plus discontinue durant
la période de l’Amazonien [Clifford and Parker , 2001; Neukum and Hiller , 1981;
Scott and Tanaka, 1986; Greeley and Guest, 1987; Lanz, 2004; Werner , 2006]. Les
vallées de débâcle constituent des témoins importants d’au moins deux aspects
de l’histoire martienne : premièrement, leurs tailles gigantesques par rapport à
leurs équivalents terrestres indiquent clairement que de grandes quantités d’eau
liquide ou de glace d’eau ont déjà été actives à la surface de Mars [Helbert and
Hauber , 2007; Costard et al., 1999]. Deuxièmement, elles auraient constitué les
voies les plus évidentes de l’eau qui a pu remplir les basses terres du nord pour
former un ancien océan martien [Baker et al., 1991; Helbert and Hauber , 2007].
Tous ces éléments mettent en lumière le fait qu’une planète pourrait être habitable
seulement pendant une fraction de son évolution. La planète Mars a peut-être
été habitable à ses débuts, comme la géomorphologie et la minéralogie semblent
le suggérer [Bibring et al., 2005, 2006]. Mais très tôt (il y a environ 4 Ga), Mars
a perdu sa magnétosphère et une partie de son atmosphère, empêchant ainsi
la présence d’eau liquide à la surface de la planète [Javaux and Dehant, 2010].
Actuellement, la Terre est habitable (et habitée), mais il n’en sera pas toujours
ainsi car lorsque le Soleil évoluera vers une géante rouge la Terre ne sera plus dans
la zone habitable.
D’autre part, des résultats récents (e.g. [Schubert et al., 2004; Lammer et al.,
2009; Javaux and Dehant, 2010]) semblent indiquer que certains satellites des
planètes géantes (Europa, Ganymède, Callisto, Encelade, Titan) pourraient être
habitable sur une portion de leurs intérieurs, même s’ils sont en dehors de la
zone d’habitabilité. En effet, sur certains grands satellites de géantes gazeuses
situées sur des orbites au-delà de la “snow line” (distance au soleil limite au
delà de laquelle l’eau est sous forme de glace) comme Ganymède, Callisto,
Encelade, Titan et Europa, la présence d’océans d’eau en leurs seins est avérée.
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La plus grande de ces lunes glacées est composée de près de 45 wt% d’eau et la
plus petite d’environs 10 wt% d’eau [Lammer et al., 2009]. Une grande partie
de cette eau est susceptible de former un océan de subsurface piégé sous une
épaisse couche de glace [Schubert et al., 2004; Lammer et al., 2009] (de 100 km
d’épaisseur pour Europa à 600 km d’épaisseur pour Ganymède, Callisto et Titan
[Lammer et al., 2009]). Sur Europa, il pourrait être très proche de la surface
(1-2 km) ou beaucoup plus profond (20 km ou plus) [Lammer et al., 2009]. De
plus, l’océan pourrait également être en contact avec la lithosphère et, associé au
chauffage par effet de marée, provoquant une activité volcanique fournissant de
l’énergie et des nutriments [Javaux and Dehant, 2010], on pourrait alors imaginer
la présence de sources hydrothermales comme sur Terre, ce qui permettrait le
développement de micro-organismes. Inversement, la Lune qui est pourtant dans
le zone d’habitabilité, n’est pas habitable et ne l’a probablement jamais été car
elle est dénuée d’atmosphère. Ces exemples montrent que la prise en compte de
la seule distance à l’étoile ne suffit pas pour savoir si une planète peut abriter la vie.
Le but de cettte thèse est de coupler un modèle interne d’océan de magma
avec un modèle récent d’atmosphère dense incluant un traitement nouveau du
transfert radiatif. Ceci afin de tester la possibilité ou non de condenser la vapeur
d’eau en surface après une phase d’océan de magma. Cette phase peut être unique,
après un très gros impact, ou séquentielle, correspondant à plusieurs impacts
majeurs. C’est pourquoi il est intéressant de replacer mes travaux dans le cadre
des critères d’habitabilité à l’établissement desquels ce travail pourra sans doute
contribuer. C’est ce qui est présenté dans la partie introductive qui suit.
1.1. Conditions d’habitabilité
L’habitabilité telle que définie ci-dessus implique l’existence d’eau liquide sur
une planète semblable à la Terre et dépend donc de l’intensité du rayonnement de
l’étoile mère (liée au type de l’étoile, sa grandeur et sa masse) et de la distance
de la planète à l’étoile mère qui conditionne sa température de surface [Javaux
and Dehant, 2010]. Cela a été reconnu il y a longtemps, mais ce n’est que dans
les dernières décennies, lorsque les exo planètes ont été découvertes, que les astro-
nomes ont commencé à définir les HZs. Le concept de HZ a été introduit par Huang
[1959, 1960] et a été affiné par Dole [1964], Shkovskii and Sagan [1966], et Hart
[1979] qui ont pris en compte la masse planétaire, la rotation, l’obliquité, les varia-
tions d’insolation, la dynamique atmosphérique (par exemple, la convection et les
nuages) et les processus de transfert de rayonnement. Les limites de la zone varient
également temporellement avec l’évolution de l’émission de l’étoile mère. Ainsi, la
HZ a été présentée comme une zone qui reste habitable autour d’une étoile pendant
une période de temps donnée [Hart, 1978]. La limite interne de la HZ est définie
comme étant la distance à l’étoile mère en deça de laquelle l’effet de serre divergent
vaporise la totalité de l’eau présente dans l’océan et induit en conséquence la pho-
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todissociation de la vapeur d’eau et la perte de l’hydrogène vers l’espace [McKay
and Stoker , 1989; Kulikov et al., 2007; Lammer et al., 2008; Tian et al., 2008]. La
limite externe de la HZ est définie comme étant la distance à l’étoile mère au delà
de laquelle l’effet de serre ne parvient pas à maintenir la température de surface
de la planète au-dessus du point de congélation [Kasting et al., 1993]. L’effet de
serre est causé par des composés qui absorbent très efficacement le rayonnement
dans l’infrarouge, mais pas dans le visible. En effet, lorsque le rayonnement solaire
atteint l’atmosphère ou la surface d’une planète, une partie est directement réfléchie
et renvoyée vers l’espace. Cette réflexion du rayonnement solaire dépend de l’albédo
de la surface réfléchissante. Plus cette surface est claire, plus son albédo est élevé
et la part du rayonnement solaire réfléchi en surface importante. Ainsi, les nuages
blancs et les surfaces claires d’une planète (comme les régions polaires sur Terre)
sont les principaux responsables de la réflexion partielle du rayonnement solaire.
Le reste du rayonnement solaire est absorbé par la surface planétaire (dans des
régions où l’albédo est faible). Ce rayonnement absorbé apporte de l’énergie sous
forme de chaleur à la planète, qu’elle réémet sous la forme de rayonnement infra-
rouge vers l’atmosphère : c’est un rayonnement de type corps noir. Une partie de
ce rayonnement infrarouge est absorbée par les gaz à effet de serre de l’atmosphère
(principalement H2O, CO2 et CH4), tandis que l’autre partie est émise vers l’es-
pace. Selon leurs quantités présentes dans l’atmosphère, les gaz à effet de serre vont
réémettre une partie plus ou moins significative de ce rayonnement infrarouge vers
la surface, le reste étant réémis vers l’espace. La figure 1.3 résume schématiquement
ce mécanisme.




Le dioxyde de carbone (CO2), le méthane (CH4) et l’eau (H2O) sont les prin-
cipaux gaz à effet de serre sur Terre. Ils augmentent en moyenne la température de
la surface de la Terre de 15◦C, la maintenant au-dessus du point de congélation. Une
planète doit donc contenir assez de volatils au cours de sa formation pour avoir une
atmosphère et d’autre part, être suffisamment massive pour que cette atmosphère
ne se dissipe pas par échappement [Lammer et al., 2009]. La quantité initiale de
volatils accumulée par une planète au cours de son accrétion ainsi que sa masse
finale sont donc des critères supplémentaires nécessaires au développement de la
vie.
L’eau et le dioxyde de carbone jouent également sur les propriétés mécaniques de
la lithosphère, permettant la mise en place de mécanismes de subduction et parti-
cipent donc au démarrage de la tectonique des plaques [Javaux and Dehant, 2010].
La présence d’eau liquide sur Terre est probablement une condition nécessaire à l’ap-
parition et au maintien de la tectonique des plaques. Le dégazage par le volcanisme
du CO2 subducté entretient probablement un certain effet de serre qui maintient
la température de surface suffisamment élevée pour que l’eau reste liquide, et donc
contribue aux conditions favorables au régime de tectonique des plaques [Bercovici,
2007] (voir Fig. 1.4). Ainsi, la tectonique des plaques joue également un rôle dans
le maintien de la température de surface de la Terre à une valeur permettant la
présence d’eau liquide (inférieure à 647 K) et donc à la tectonique des plaques de
persister [Ward and Brownlee, 2000]. La présence de volatils dans le manteau af-
fecte la circulation convective et donc à la fois l’évolution thermique et chimique du
manteau. Ceci est dû principalement aux effets induits par l’eau sur la rhéologie du
manteau (ce qui tend à rendre les roches plus ductiles), ainsi qu’à faciliter la fusion
partielle et donc le fractionnement chimique et isotopique [Bercovici, 2007]. La tec-
tonique des plaques permet également de favoriser les échanges de volatils entre le
manteau et l’atmosphère, contrôlant ainsi l’évolution de l’atmosphère et éventuel-
lement des océans, à la fois du point de vue de leur taille (ou de masse) de leur
composition (les différents volatils sont susceptibles d’être entraînés et stockés dif-
féremment) [Bercovici, 2007]. Toutes ces interactions entre les différents réservoirs
(noyau, manteau, croûte et atmosphère) sont schématisées sur la figure 1.4.
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Figure 1.4.: Schéma simplifié des processus géodynamiques de la Terre d’après
[Stevenson, 2007]
Actuellement, sur Terre, les échanges de volatils entre le manteau et l’at-
mosphère se font principalement au niveau des zones de subduction [Peacock,
1990; Hirschmann, 2006]. Le stockage des volatils dans le manteau est l’objet
de nombreux débats. Bien que les roches solides ne puissent pas contenir des
volatils en grandes concentrations, la masse du manteau est si grande qu’il pourrait
éventuellement contenir plusieurs dizaines de fois la masse océanique [Bercovici,
2007]. Les volatils ont tendance à réduire la viscosité du manteau et améliorer
l’efficacité de la convection, mais le fait de faciliter la dissolution ou le dégazage de
l’eau n’est pas entièrement avéré et des modèles similaires peuvent conduire à des
conclusions différentes [Bercovici, 2007; Bercovici and Ricard, 2012]. La tectonique
des plaques est un style de convection, et il est difficile de définir quand la
tectonique des plaques modernes a commencé. Plusieurs preuves semblent suggérer
que ce processus était actif très tôt dans l’histoire de la Terre [Martin et al., 2006b;
Shirey et al., 2008]. Cependant, des études récentes semblent montrer que la mise
en place de la tectonique des plaques pourrait s’être effectuée plus récemment,
il y a environs 3 Ga, ou même plus récemment encore [Shirey and Richardson,
2011; Stern, 2008]. A cause des processus de recyclage de la croûte terrestre,
nous ne pouvons plus observer de traces de la croute originelle de la Terre [Sleep,
2007]. Cependant, des cristaux de zircon détritique de quartzites de l’Archéen
et du Protérozoïque en Australie (e.g : [Cavosie et al., 2004; Dunn et al., 2005])
datés à 4,4 Ga, contiennent des éléments rares, des signatures d’Hafnium (Hf)
isotopiques et des inclusions minérales indiquant leur cristallisation dans des roches
granitiques et donc la présence d’une croûte continentale [Martin et al., 2006a].
Les études isotopiques de zircons datant de 4,01 à 4,37 Ga fournissent la preuve
d’une ancienne séparation de l’élément Lu parent de l’élément Hf fille à l’intérieur
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de la Terre. Quelques millions d’années après l’impact formant la lune, une croûte
de type continental avec un rapport Lu / Hf élevé aurait couvert une partie de la
surface de la Terre [Harrison et al., 2005]. Son complément à petit rapport Lu/Hf
appauvri représente un réservoir mantellique significatif. Ces données impliquent
une certaine forme d’overturn crustale analogue à la subduction moderne [Sleep,
2007]. On n’observe également aucune preuve indiquant que la Terre ait été une
planète monoplaque comme Mars. Selon Sleep [2007], sur Terre, il y aurait tout
d’abord eu un océan magmatique “mush” (proche de la solidification) avec des
régions étendues de croûte continentale et une lithosphère, puis la mise en place
d’une tectonique des plaques avec une lithosphère solide au-dessus d’un manteau
solide. Il suppose que la transition entre ces deux modes peut avoir été progressive
et avoir commencé de manière régionale. De plus, Sleep [2007] suppose également
que cette transition a pu être prolongée dans le temps et que par conséquent divers
aspects de la tectonique des plaques modernes ont pu commencé à se mettre en
place à des moments différents.
L’effet dynamo dans une planète terrestre dépend de l’efficacité de la convection
dans le manteau, de la composition du noyau, et des diagrammes de phase associés
[Spohn, 2007]. La tectonique des plaques est très efficace pour refroidir l’intérieur
profond de la planète. En effet, les plaques froides et denses “coulent” à travers
le manteau, ce qui refroidit efficacement le manteau profond et le noyau. Il est
donc concevable que le noyau de la Terre ait été refroidi à une température
inférieure au liquidus de son noyau [Spohn, 2007]. Ce mécanisme de refroidissement
efficace ne semble pas avoir existé sur Vénus. En effet, Vénus semble plutôt avoir
connu un refroidissement par convection sous une plaque stagnante (stagnant
lid) [Spohn, 2007]. Par conséquent, le flux de chaleur à l’interface noyau-manteau
est sous-critique et au cours de l’évolution de la planète le noyau n’a pas été
suffisamment refroidi pour atteindre les températures du liquidus [Spohn, 2007]. De
ce fait, avec le déclin général de l’efficacité de la convection du manteau, le noyau
s’est stratifié de manière stable, et une possible dynamo précoce a cessé d’opérer
[Spohn, 2007]. Un scénario similaire est probable pour Mars. Une tectonique des
plaques précoce peut avoir contribué à générer un champ magnétique précoce qui
a depuis longtemps disparu, mais qui est enregistré dans des régions magnétisées
rémanentes de la croûte [Breuer and Moore, 2007]. L’atmosphère produite par
le dégazage des volatils du manteau est protégée du vent solaire par le champ
magnétique. En effet, au cours de l’évolution d’une planète, tout ou partie de son
atmosphère peut s’échapper vers l’espace par un processus d’érosion généré par
le vent solaire. Ce dernier est suffisamment puissant pour arracher des atomes
légers comme l’hydrogène à l’atmosphère d’une planète. Les impacts météoritiques
peuvent également jouer un rôle important dans la perte et/ou l’accroissement de
l’atmosphère [Pham et al., 2009b]. En effet, la puissance d’un impact important
altére l’atmosphère. Plus l’impact est important et plus la planète perd d’atmo-
sphère. Le taux de perte de volatils atmosphériques par ces processus va également
dépendre de la force de gravité, et donc aussi de la taille de la planète. En effet,
8
1.2 Formation des planètes telluriques
plus la gravité sera faible (et donc la planète petite), plus la planète aura des
difficultés à retenir ses volatils atmosphériques, comme ce fut certainement le cas
sur Mars. Le champ magnétique représente alors un autre critère d’habitabilité
lié à l’importance de la présence d’une atmosphère et plus particulièrement d’une
hydrosphère pour l’apparition et le développement de la vie. La rotation planétaire
peut également être un critère pertinent pour l’habitabilité car dans certains
modèles, elle influe sur la génération d’un champ magnétique (il faut un taux de
rotation minimal pour générer un champ magnétique) et affecte la variation de
température jour-nuit [Javaux and Dehant, 2010].
En résumé, le concept d’habitabilité tient compte de nombreux autres facteurs
que simplement la distance planète-étoile. Ces facteurs comprennent la rotation
planétaire, avec des conséquences sur le climat et la génération d’un champ
magnétique, les relations entre la planète et l’atmosphère, le rôle des volatils
dans l’atmosphère et la tectonique des plaques. Ils ont donc des répercussions sur
l’apparition de la vie et son évolution.
Dans notre système solaire, seule la Terre répond à ces critères et abrite la vie.
Alors que Venus possède des caractéristiques géométriques quasi-identiques à celles
de la Terre, et que Mars a eu très certainement de l’eau liquide à sa surface peu
après sa formation, pourquoi la Terre est-elle la seule planète tellurique à contenir
de l’eau liquide en abondance ? Pour tenter d’apporter des éléments de réponse
à cette question, il est nécessaire d’établir un état des lieux des connaissances
actuelles concernant les conditions initiales (e.g : rayon, masse, volatils, dynamique
de la convection, composition chimique) lors de la formation des planètes.
1.2. Formation des planètes telluriques
La compréhension de la formation des planètes telluriques est un préalable
important dans la cadre de cette thèse, puisqu’elle permet, à la fois de situer l’étude
dans le contexte de l’accrétion planétaire, mais aussi de mieux cerner les contraintes
physico-chimiques liées à la formation des planètes.
La formation de notre soleil a eu lieu il y a environs 4.6 Ga lors de l’effondrement
sur lui-même d’une partie du nuage protosolaire. Très vite, un disque protoplané-
taire s’est formé autour de la toute jeune étoile où les grains de poussières se sont
regroupés. Au cours du temps, les grains de poussière se sont agglomérés par des
mécanismes encore peu connus, jusqu’à atteindre une taille de l’ordre du kilomètre
pour former des planétésimaux. Par la suite, l’attraction gravitationnelle entre les
planétésimaux a entrainé des collisions entre eux générant une nouvelle dynamique
d’accrétion. Certains planétésimaux ont alors grossi jusqu’à une taille de plusieurs
centaines de kilomètres pour former des embryons planétaires. Cette phase est appe-
lée la phase “Runaway growth”. Enfin, lorsque les masses des embryons planétaires
sont devenues importantes et que les perturbations qu’ils générent ont commencé
à gouverner la dynamique d’accrétion, les planétésimaux restant n’ont quasiment
plus participé qu’à l’accroissement des embryons planétaires jusqu’à une taille de
9
Chapitre 1 Introduction
plusieurs milliers de kilomètres pour former une planète. Cette phase est appelée la
phase “Oligarchic growth”.
De manière synthétique, l’accrétion des planètes telluriques s’effectue en trois
étapes : (i) formation de planétésimaux, puis (ii) formation d’embryons planétaires
et enfin (iii) formation des planètes.
L’apport de l’eau sur les planètes telluriques est un sujet encore débattu aujourd’hui.
Il existe différentes sources possibles telles que l’origine nébulaire, le bombardement
cométaire ou encore l’accrétion de planétésimaux provenant du système solaire ex-
térieur [Ikoma and Genda, 2006; Delsemme, 1992, 1999; Morbidelli et al., 2000;
Raymond et al., 2004, 2005, 2006, 2007; O’Brien et al., 2006; Lunine et al., 2007].
Il semblerait cependant que l’eau ait été apportée sur les planètes telluriques en
grande partie au cours de leur accrétion [O’Brien et al., 2010; Morbidelli et al.,
2012] (Voir Fig. 1.1).
La période traitée dans cette thèse se situe vers la fin de l’accrétion des planètes, lors
de la phase “Oligarchic growth”. Bien que les deux premières étapes ne soient pas
incluses dans la période de temps étudiée dans cette thèse, elles restent cependant
importante pour introduire et comprendre la formation des planètes telluriques. En
effet, les caractéristiques physiques et surtout chimiques des planètes telluriques
(en particuliers leur composition en eau) sont déterminées principalement lors de
ces deux premières étapes. Les sections qui suivent s’appuient fortement sur les tra-
vaux effectués par Morbidelli et al. [2012] sur la dynamique d’accrétion des planètes
telluriques du système solaire.
1.2.1. Formation des planétésimaux
A l’origine, à la place de ce qui deviendra le système solaire, il y a un nuage
protosolaire constitué de gaz et de poussières. Au cours du temps, des instabili-
tés gravitationnelles s’y développent localement, entrainant l’effondrement partiel
de ce nuage sur lui-même et la formation d’une étoile, ici notre soleil. A la suite
de cet effondrement un disque proto-planétaire se forme autour de la toute jeune
étoile dû à la conservation du moment angulaire de la matière qui le constitue (e.g.
[McCaughrean and O’dell, 1996; Kenyon and Hartmann, 1995]). Dans ce disque,
les grains de poussière sédimentent en une couche fine au niveau du plan médian
du disque [Weidenschilling, 1980]. Le passage de ces grains de poussière à des pla-
nétésimaux de taille kilométrique reste mal connu. En effet, on pourrait penser
que le fait de se concentrer vers le plan médian collerait les grains entre eux pour
former des objets de plus en plus grands à travers un processus d’accroissement
ordonné. Mais les particules de taille centimétrique sont trop petites pour entrer
en collision entre elles par gravitation et trop grosses pour se coller ensemble à tra-
vers des forces électrostatiques. De plus les grains sont entrainés vers l’étoile par
le gaz [Weidenschilling, 1977]. Leur vitesse de dérive, qui dépend de leur taille,
serait si grande (plusieurs cm/s) que les collisions entre des particules de tailles
différentes ne les agglomérerait pas mais les briserait [Wettlaufer , 2010]. Une al-
ternative au processus d’accroissement ordonné est la formation de planétésimaux
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due à la gravité collective des essaims de particules de poussière concentrés dans
certaines zones tourbillonnaires [Johansen et al., 2007; Cuzzi et al., 2008]. Ces mo-
dèles “gravitoturbulent” [Morbidelli et al., 2012] peuvent expliquer la formation de
planétésimaux de taille d’environs 100 km ou plus sans avoir à passer par des tailles
intermédiaire, contournant ainsi le problème énoncé précédemment. La distribution
en taille des objets dans la ceinture astéroïdale et de Kuiper, dont la plupart de la
masse est concentrée dans des objets d’environ 100 km, vient en appui à ce scénario.
Bien qu’il reste encore quelques points à éclaircir sur ce sujet, cela fournit malgré
tout une première réponse au mystère de la formation des planétésimaux à partir
des grains de poussière. Une fois qu’il y a suffisamment de particules concentrées
dans une région du disque, le temps de formation des planétésimaux est très court
[Johansen et al., 2007; Cuzzi et al., 2008]. Cependant, la formation de ces poches
(essaims) de particules concentrées s’effectue de manière sporadique [Cuzzi et al.,
2010; Chambers, 2010] et de fait la formation des planétésimaux peut s’étendre sur
une longue période.
1.2.2. Les embryons planétaires
Une fois que suffisamment de planétésimaux sont présents dans le disque
proto-planétaire et que les dynamiques d’accrétion sont dominées par l’effet d’at-
traction gravitationnelle entre eux, la seconde étape peut commencer. Durant cette
phase d’accrétion appelée “Runaway growth”, les gros corps grossissent plus vite
que les petits et leur différence de masse augmente. Au début, il n’y a que peu de
gros corps et la dynamique d’impact est gouvernée par les petits corps. L’accroisse-
ment de la masse d’un corps est la condition pour le “Runaway growth”. Ce dernier
s’effectue sur des échelles de temps qui dépendent du temps Képlérien (c’est-à-dire
le temps pour que les orbites de deux corps se rencontrent), de la taille des plané-
tésimaux et de la densité locale de matériaux solides disponibles qui déterminera
à la fin de cette phase la taille maximale des embryons. Pour une densité locale
de matériaux solides disponibles raisonnable, Morbidelli et al. [2012] ont déterminé
que ce processus peut former des embryons planétaires dont la masse va de celle de
la Lune à celle de Mars, à une distance au soleil de 1 UA et sont séparés entre eux
par une distance d’environ 0.01 UA, en 100 000 ans à 1 Ma.
Le “Runaway growth” s’achève lorsque les masses des gros corps deviennent im-
portantes [Ida and Makino, 1993] et les perturbations générées par les gros corps
commencent à gouverner la dynamique d’accrétion [Morbidelli et al., 2012]. A ce
stade les petits corps restants ne collisionnent plus que très rarement entre eux et
participent plutôt à l’accroissement des embryons planétaires : on appelle cela la
phase “Oligarchic growth” [Kokubo, 1998; Kokubo and Ida, 2000; Chambers, 2006].
En résumé, l’accroissement des planétésimaux en embryons planétaires s’effectue




1.2.3. Les planètes terrestres
Au début de la phase “Oligarchic growth” le système solaire avait la structure
suivante :
- Dans la partie interne, un disque de planétésimaux et d’embryons plané-
taires
- Dans la partie centrale, un système pleinement formé de planètes géantes qui se
sont formées rapidement (mécanisme encore peu connu).
- Au-delà de l’orbite de ces dernières, un autre disque de planétésimaux.
Lors de la dissipation du gaz du disque proto-planétaire, les excentricités des
planétésimaux et des embryons planétaires se sont accrues rapidement, menant
à des intersections entre leurs orbites et donc à des collisions [Chambers and
Wetherill, 1998]. En effet, le gaz a un effet de stabilisation sur les orbites des
planétésimaux et des embryons car il amortit leur excentricité. Mais une fois
dissipée, l’excentricité peut prendre des valeurs plus élevées et ainsi augmenter
la probabilité de collision entre les corps. Plusieurs simulations numériques ont
montré que la dynamique d’évolution est différente entre la région des planètes
telluriques et la ceinture d’astéroïdes [Chambers and Wetherill, 2001; Raymond
et al., 2004, 2005; O’Brien et al., 2006]. En effet, dans la région des planètes
terrestres, les perturbations gravitationnelles exercées par Jupiter sont faibles et
par conséquent les excentricités des embryons restent petites. Ainsi, les embryons
collisionnent entre eux à des vitesses suffisamment faibles pour ne pas s’éjecter
mutuellement de leur orbite. En revanche, la ceinture astéroïdale est soumise à
de multiples résonances gravitationnelles puissantes exercées par Jupiter et qui
déstabilisent de manière importante l’excentricité des objets résonants. Certains
de ces objets peuvent alors disparaître, soit en entrant en collision avec le soleil ou
Jupiter elle-même, soit en adoptant une excentricité hyperbolique qui les expulse
du système solaire. D’autres participeront à l’accrétion des planètes telluriques
ou resteront dans la ceinture astéroïdale. Le résultat de cette phase hautement
chaotique est l’élimination de tous les embryons originaires de la ceinture astéroï-
dale et la formation d’un petit nombre de planètes telluriques allant jusqu’à une
masse maximale équivalente à celle de la Terre entre 0.5 et 2 UA sur plusieurs
dizaines de millions d’années (e.g. [Chambers and Wetherill, 2001; Raymond et al.,
2004, 2005; O’Brien et al., 2006]). Bien que ces simulations aient réussi à reproduire
la formation de la Terre et de Venus, il n’en est pas de même pour Mars. En effet,
les simulations montrent que la taille de la planète située à la distance de Mars est
toujours trop grosse par rapport à sa taille actuelle [Wetherill, 1991; Chambers,
2001; Raymond et al., 2009]. De plus, son temps d’accrétion est aussi plus court
(quelques millions d’années) que celui des astéroïdes et donc beaucoup plus rapide
que pour la Terre [Dauphas and Pourmand, 2011]. Hansen [2009] a montré que le
paramètre clé pour obtenir une petite Mars résidait dans la distribution radiale des
matériaux solides dans le disque. En effet, il a montré qu’en l’absence de matériaux
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solides au-delà de 1 UA, on obtenait la formation d’une petite Mars avec une grosse
Terre quelleque soit l’orbite des planètes géantes. Pour expliquer ce phénomène,
Walsh et al. [2011] ont envisagé le scenario suivant qu’ils ont appelé “The Grand
Tack” : premièrement, Jupiter migre vers l’intérieur du système solaire pendant que
Saturne continue de grossir. Puis lorsque Saturne atteint une masse proche de celle
d’aujourd’hui, elle migre à son tour vers l’intérieur du système solaire. Sa migration
étant plus rapide que celle de Jupiter, elle finit par capturer cette dernière dans la
résonance 3 :2 (c’est une synchronisation des révolutions autour du soleil des deux
planètes par interaction gravitationnelle : lorsque Jupiter effectue 3 révolutions
autour du soleil, Saturne en effectue exactement 2) [Masset and Snellgrove, 2001;
Pierens and Nelson, 2008]. Pour finir, les deux planètes migrent vers l’extérieur
du système solaire jusqu’à la dissipation totale du gaz du disque. Ainsi, le premier
passage de Jupiter vers l’intérieur du système solaire aurait dépeuplé la ceinture
astéroïdale. Puis, lors de son deuxième passage, cette fois ci vers l’extérieur du
système solaire, une partie de la ceinture se serait recomposée, mais avec des
astéroïdes provenant de la région des planètes géantes ou d’au delà. Bien que les
preuves de ce scénario ne soient pas établies du fait du manque de connaissance
détaillée sur la formation des planètes géantes, il pourrait expliquer pourquoi il
peut y avoir une absence totale de matériaux solides au-delà de 1 UA et permettre
ainsi la formation d’une petite Mars. Il pourrait également expliquer pourquoi la
ceinture astéroïdale est composée de différents types d’astéroïdes et pourquoi les
échelles de temps d’accrétion de Mars et des astéroïdes sont comparables. En effet,
lors du premier passage de Jupiter, l’éjection des astéroïdes a vidé toute la zone
située au-delà de 1 UA. De ce fait, l’absence de matière solide dans cette zone a
stoppé l’accrétion de Mars. De plus, le fait qu’une partie de la ceinture se soit
recomposée avec des astéroïdes provenant d’entre les planètes géantes ou au delà
après le deuxième passage de Jupiter, peut expliquer la provenance de l’eau sur les
planètes telluriques. En effet, si les planétésimaux dans le disque interne étaient
secs et pauvres en volatils [Albarède, 2009], alors l’eau n’a que 3 sources potentielles
pour son origine :
1- Origine nébulaire [Ikoma and Genda, 2006]
La planète aurait capturé une atmosphère riche en hydrogène à partir de l’hydro-
gène du disque protoplanétaire jusqu’à une masse de 1021 kg. Puis l’hydrogène
atmosphérique se serait oxydé, peut être par FeO dans l’océan de magma pour
produire de l’eau. Cependant, le ratio initial D/H de l’eau serait alors solaire et les
échelles de temps correspondant aux observations via l’échappement hydrodyna-
mique seraient trop longues.
2- Bombardement cométaire [Delsemme, 1992, 1999]
Bien que cette hypothèse ait été longtemps privilégiée par les chercheurs, ces
derniers ont cependant soulevé deux problèmes majeurs :
- 1er problème : le rapport D/H de la vapeur d’eau relâchée par les comètes est égal
à 2 fois celui observé sur la Terre (1.59 × 10−4 pour la Terre [Lecuyer et al., 1998]
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contre 2.96 × 10−4 en moyenne pour les comètes [Delsemme, 1992]) et il n’existe
aucun processus terrestre connu qui pourrait diminuer ce ratio originel de l’eau.
Néanmoins, de récentes études sembleraient indiquer que des comètes provenant
de la ceinture de Kuiper auraient un ratio D/H similaire à celui de la Terre (e.g :
1.61× 10−4 [Hartogh et al., 2011]).
- 2ème problème : la probabilité de collision d’une planète tellurique avec une
comète est très petite [Morbidelli et al., 2000].
De plus, à partir des mesures du ratio glace/poussière dans les comètes, il a été
démontré que moins de la moitié de la masse de la comète est sous forme de
glace d’eau. De ce fait, seulement 2.5 × 10−5 masse terrestre serait délivrée par le
bombardement cométaire (et en négligeant la perte due à l’impact), soit 10% de
l’eau crustale (océan+atmosphère).
3- Accrétion de l’eau provenant de planétésimaux et/ou d’embryons plané-
taires de la ceinture d’astéroïdes extérieure [Morbidelli et al., 2000; Raymond et al.,
2004, 2005, 2006, 2007; O’Brien et al., 2006; Lunine et al., 2007].
D’un point de vue isotopique, cette hypothèse serait la plus probable car le ratio
moyen D/H de l’eau dans les chondrites carbonées est presque identique à celui
de la Terre (1.5 × 10−4 ; [Dauphas et al., 2000]). Selon le scénario classique, si
Jupiter avait eu une orbite de départ comparable à l’actuelle, voire plus étendue,
peu de matériel aurait été accrété à partir de la ceinture astéroïdale extérieure et
les planètes terrestres auraient été presque complètement sèches [O’Brien et al.,
2006; Raymond et al., 2009]. En revanche, selon le scénario “The Grand Tack” de
Walsh et al. [2011], pour chaque planétésimal primitif implanté dans la ceinture
astéroïdale extérieure, 10 à 30 planétésimaux ont fini sur des orbites qui ont
croisé la région de formation des planètes terrestres pour un total de 3 × 10−2
à 11 × 10−2 masses terrestres. O’Brien et al. [2010] ont montré que dans cette
situation la Terre aurait accrété environs 0.5% à 2% de sa masse à partir de ces
objets, ce qui est suffisant pour apporter la quantité actuelle d’eau sur Terre (pour
des planétésimaux primitifs contenant 5-10 wt% d’eau). Il est à noter que dans
les deux simulations, les embryons planétaires ne sont pas pris en compte, ce qui
sous-estime le résultat précédent. Selon les deux scénarios, l’eau est accrétée au
cours de la formation de la planète et pas à la fin. En conséquence, l’accrétion
de l’eau n’est pas uniforme à travers l’accrétion de la planète ; par exemple, elle
s’accélère vers la fin de l’accrétion de la planète [Morbidelli et al., 2012].
Le temps requis pour qu’un embryon planétaire atteigne la taille définitive d’une
planète est de l’ordre de plusieurs millions d’années. Le flux d’impact devait donc
être plus faible que lors de la phase “Runaway growth” mais a dû apporter une
plus grande quantité de matière par impact. Selon Stevenson [2007], ces impacts
géants ont certainement créé de grandes zones de fusion sur les protoplanètes et au
moins un océan de magma transitoire. Il considère cette hypothèse raisonnable en
raison du temps disponible limité pour dissiper la chaleur due aux impacts, et celle
plus élevée produite par les éléments radioactifs de cette époque. Stevenson [2007]
pense également qu’il est possible qu’il y ait eu un océan de magma durable, même
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durant les longs intervalles de temps (10 Ma) entre les impacts géants. En effet, cet
océan de magma aurait été couvert d’une atmosphère de vapeur générant un effet
de serre et soutenue par une “pluie” de petits corps dont la chaleur aurait chauffée
la base. Néanmoins, selon Stevenson [2007], ce type d’océan de magma est moins
sûr que l’océan transitoire qui est présent immédiatement après l’impact géant.
L’origine de l’apport de l’eau est expliquée de manière convaincante par le scénario
de Walsh et al. [2011]. En effet, les rapports D/H semblent corroborer le fait que
la majorité de l’eau proviendrait d’astéroïdes situés entre ou au-delà des planètes
géantes. Durant l’accrétion des planètes telluriques, les planétésimaux auraient
apporté une quantité d’eau de l’ordre de 0.05-0.1wt% [Morbidelli et al., 2000] à
20 wt% [Wood, 2005]. D’autres part, cela serait aussi compatible avec les rapports
isotopiques de l’eau, compatible avec une comparaison de chondrites à Enstatites
[Javoy et al., 2010]
Les travaux de cette thèse se situent lors de la phase terminale de l’accrétion des
planètes telluriques, au début du refroidissement des océans de magma formés par
les multiples impacts. Les impacts étant devenus de moins en moins fréquents et
de plus en plus gros à la fin de la phase “Oligarchic growth”, l’océan de magma est
considéré dans cette étude comme très profond (profondeur du manteau) et formé
à la suite d’un unique gros impact. Les quantités initiales de volatils apportées par
les planétésimaux dans cette étude correspondent pour l’eau à la quantité totale
actuellement présente sur Terre (manteau+croûte+atmopshère) (4× 10−2 wt%) et
pour le CO2 à la quantité atmosphérique actuellement présente sur Venus (1×10−2
wt%). Ces quantités sont équivalentes à des pressions partielles atmosphériques de
300 bars et 100 bars respectivement pour l’eau et le CO2. Le modèle atmosphérique
auquel est couplé le modèle d’océan de magma n’est cependant pas en mesure de
représenter avec précision une pression partielle totale supérieure à 1000 bars, bien
que la quantité d’eau maximale apportée par les planétésimaux soit estimée à 20
wt% par Wood [2005].
1.2.4. Contraintes sur les contenus en volatils
Les planétésimaux sont formés sur différentes échelles de temps et en diffé-
rents endroits du disque. En effet, une concentration suffisante de particules pour
former des planétésimaux est possible seulement si le ratio solide/gaz est plus grand
qu’une certaine valeur seuil [Johansen et al., 2009]. En principe, ce ratio augmente
au cours du temps avec la dissipation du gaz du disque proto-planétaire [Throop and
Bally, 2005], réduisant ainsi le temps de formation des planétésimaux. Au cours de
leur formation, les planétésimaux (ou astéroïdes) sont distribués de manière radiale
par rapport au soleil : (i) les astéroïdes de type E prédominant dans la région de
Hungaria à 1.8 UA [Fornasier et al., 2008], les astéroïdes de type S prédominant
dans la ceinture interne (2.1-2.8 UA) [Binzel et al., 1996] et les astéroïdes de type
C prédominant dans la ceinture externe (au-delà de 2.8 UA) [Burbine et al., 2000].
Leur composition, en particulier leur contenu en eau, dépend de leur distance au
soleil (Fig. 1.5). En effet, l’eau est abondante dans les astéroïdes de type C, intermé-
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diaire dans les astéroïdes de type S et absente dans les astéroïdes de type E [Robert,
2003]. Les planétésimaux dans le disque interne (de la ceinture astéroïdale interne
jusqu’aux régions des planètes telluriques) semblent avoir été secs et pauvres en vo-
latils. Ce point est confirmé par Albarède [2009] qui dit que les gaz de la nébuleuse
solaire se sont probablement dissipés avant que la température ne diminue suffisam-
ment pour permettre aux volatils de condenser dans le système solaire interne. Ceci
expliquerait le manque d’objets proches des planètes telluriques riches en volatils.
Figure 1.5.: Simulation de l’accrétion des planètes telluriques du système solaire
avec Jupiter et Saturne capturées dans la résonnance 3 :2 obtenue à partir de
Raymond et al. [2009]. La taille de chaque corps est proportionelle à sa masse1/3.
La couleur de chaque corps correspond à son contenu en eau par masse, à partir
du rouge (sec) au bleu (5 wt%). Jupiter est représentée par un gros point noir
mais Saturne n’est pas représentée.
La distribution radiale des planétésimaux par rapport au soleil nous donne
également une première idée sur les origines de l’eau sur les planètes telluriques.
En effet, de récentes études ont établi que, plus un objet est proche du soleil, plus
son rapport D/H est bas [Drouart et al., 1999; Mousis et al., 2000; Mousis, 2004;
Horner et al., 2007, 2008]. Le rapport entre le deuterium et l’hydrogène dans l’eau
est un outil important dans l’étude de la formation des planètes telluriques et en
particulier leur composition en eau [Horner et al., 2009]. Nous connaissons bien les
rapports actuels, mais pas ceux à l’origine. De nombreuses études ont été menées
sur ce sujet (e.g : [Donahue, 1999; Lecuyer et al., 2000; Solomon, 2005]) mais des
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phénomènes tel que l’échappement hydrodynamique rendent les calculs beaucoup
plus complexes. C’est pourquoi, dans le but de simplifier ces calculs, certains auteurs
ont supposé que les 3 planètes telluriques avaient le même rapport D/H à l’origine
[Krasnopolsky et al., 1998; Lecuyer et al., 2000; Gurwell, 1995]. Cependant cette
supposition, bien qu’utile pour la simplification des calculs pour l’étude du rapport
D/H sur les planètes telluriques, n’est pas du tout réaliste [Horner et al., 2009].
En effet, la nature des collisions entre planétésimaux étant chaotique, il serait fort
peu probable qu’à la fin de l’accrétion des trois planètes telluriques, celles-ci aient
eu le même rapport D/H. De plus, Levison et al. [2001] et Lunine et al. [2003]
suggèrent que Mars aurait subi plus d’impacts provenant de la région de Neptune
et Uranus au cours de son histoire que les deux autres planètes telluriques. Ils en
concluent alors que Mars a dû recevoir une quantité d’eau différente par rapport
aux deux autres planètes, du fait que la majorité de cet apport proviendrait de
régions différentes. Suite à de nombreuses simulations, Horner et al. [2009] concluent
également que Mars a dû subir plus d’impacts d’astéroïdes que les deux autres
planètes et que Vénus a subi plus d’impacts cométaires, la Terre se trouvant entre
les deux. Ainsi, Venus représenterait plus le système solaire externe que Mars. De
ce fait, étant donnée la différence de provenance de l’eau pour les trois planètes
telluriques, Horner et al. [2009] en déduisent que Mars, la Terre et Venus ont dû
avoir trois rapports D/H différents à l’origine.
D’après les rapports D/H actuels sur Terre, l’apport cométaire en eau ne dépasserait
pas 12% de la quantité d’eau totale apportée [Horner et al., 2009]. Cependant,
cette estimation ne prend pas en compte l’apport en eau des comètes provenant
de la ceinture de Kuiper (e.g : [Hartogh et al., 2011]). La quantité en eau apportée
par les comètes pourrait donc être plus importante. Toutefois, la probabilité de
collision d’une comète avec la Terre restant faible, il est probable que la quantité
totale d’eau apportée par les comètes n’a pas due être beaucoup plus importante.
Ce serait plutôt l’accrétion de chondrites carbonées (5-10 wt% d’eau) qui aurait
le plus apporté d’eau sur les planètes telluriques [Horner et al., 2009; Morbidelli
et al., 2012]. La table 1.1 résume les différents contenu initiaux en eau considérés
sur les trois planètes et principalement sur Terre. Les simulations numériques de
Raymond et al. [2009] donnent des estimations sur les contenus initiaux en eau sur
les trois planètes telluriques. Ainsi, dans une des simulations, ils estiment que les
trois planètes contenaient initialement à la fin de leur accrétion environ la même
quantité d’eau (table 1.1). Alors que dans une deuxième simulation, ils estiment que
les trois planètes avaient un contenu initial en eau assez différent à la fin de leur
accrétion (table 1.1). D’autre part, Morbidelli et al. [2000] considèrent un contenu
initial en eau sur Terre deux fois plus important qu’actuellement (table 1.1), alors
qu’Abe et al. [2000] estiment que la Terre aurait pu contenir jusqu’à 50 fois la masse
d’eau actuelle des océans. Dans le cas de cette thèse, nous considérons que les 3
planètes ont le même contenu initial en eau de l’ordre de 10−2 wt%.
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Table 1.1.: Contenus initiaux en eau estimés sur Venus, Terre et Mars
Auteurs Venus Terre Mars
[Raymond et al., 2009] (contenus identiques) 10−1 wt% 10−1 wt% 10−1 wt%
[Raymond et al., 2009] (contenus différents) 10−3 wt% 10−2 wt% 1 wt%
[Morbidelli et al., 2000] 10−3 wt%
1.3. Contraintes actuelles sur l’histoire primitive des
planètes telluriques : Mars, Terre et Vénus
La section précédente a permis d’établir des contraintes sur l’évolution des
planètes par rapport à leur passé, à leur formation. Cependant, les contraintes
liées à l’observation des planètes actuelles sont également importantes à prendre
en compte. En effet, Mars, la Terre et Vénus possèdent encore toutes les trois des
traces plus ou moins visibles de l’histoire de leur évolution. Ainsi, sur Mars on peut
observer des réseaux de vallées pouvant indiquer un passé plus humide et plus chaud
[Helbert and Hauber , 2007; Werner , 2008; Carr and Head, 2010; Fassett and Head,
2011]. Sur Terre, malgré l’important recyclage dû à la tectonique des plaques, des
roches et des minéraux suffisamment bien conservés donnent des informations sur
son histoire [Wilde et al., 2001; Javaux and Dehant, 2010; Strasdeit, 2010; Tarduno
et al., 2010; Jaupart and Mareschal, 2011]. Sur Vénus, malgré l’important resur-
façage magmatique qui a dû effacer toutes traces de la présence passée d’eau à sa
surface, le rapport D/H mesuré dans l’atmosphère indique une quantité plus im-
portante d’eau dans son passé [Donahue et al., 1982, 1997]. Cette section va donc
établir les contraintes actuelles observables sur l’histoire des planètes Mars, la Terre
et Vénus.
1.3.1. Vénus
La taille de Vénus est presque identique à celle de la Terre (95% du rayon
terrestre) et sa masse est équivalente à quatre cinquième de celle de la Terre. La
pression à sa surface est d’environ 90 bars et sa température de surface est d’environ
480◦C. Vénus possède une atmosphère très épaisse composée essentiellement de
CO2 (96.5%) et d’azote (3.5%) avec seulement une petite quantité d’eau (30
ppm [de Bergh et al., 1995; Fegley et al., 1997]). Des indications suggérent que
Vénus aurait eu plus d’eau dans son passé. Elles sont basées sur le rapport élevé
deutérium/hydrogène (D/H) dont la valeur est d’environ 2.5× 10−2 dans la vapeur
d’eau atmosphérique de Venus [Donahue et al., 1997]. Ce ratio est environ 160
fois plus élevé que le rapport D/H dans les océans sur Terre, dont la valeur est de
1.56× 10−4 [Fegley, 2003].
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Figure 1.6.: Photo de Venus [http ://lesdebrouillards.tv]
L’étude du rapport D/H par Donahue et al. [1982, 1997] a conclu que Vénus a
dû avoir à un moment de son histoire l’équivalent d’au moins un océan global de
4 m de profondeur et peut-être même un océan global allant jusqu’à 530 m de
profondeur. Cette interprétation du ratio D/H peut-être tempérée par le fait que
certaines particules de poussières interplanétaires, météorites et comètes ont égale-
ment un rapport D/H élevé [Irvine et al., 2000]. De ce fait, Vénus pourrait avoir
été accrété à partir de matériaux ayant un rapport D/H différent que pour la Terre.
Bien que l’activité volcanique extrême de Vénus ait probablement effacé toutes les
traces morphologiques d’une activité passée de l’eau, il peut tout de même y avoir
encore des traces de minéraux hydratés indiquant un passé riche en eau [Johnson
and Fegley, 2000]. Si Vénus avait une quantité d’eau initiale similaire à celle de
la Terre, cette eau a été convertie en vapeur en raison des hautes températures de
surface de la planète. Il reste une question ouverte à savoir si Vénus a perdu son eau
à cause d’un “Runaway greenhouse” [Ingersoll, 1969; Rasool and de Bergh, 1970;
Walker et al., 1970] ou d’un “moist greenhouse” [Kasting, 1988, 1992] et par des
processus d’échappements thermiques et non thermiques déclenchés par le Soleil
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jeune [Kulikov et al., 2006, 2007; Lammer et al., 2008]. Le “Runaway greenhouse”
se produit lorsque la vapeur d’eau augmente l’effet de serre. Cela va alors augmen-
ter la température de surface, conduisant à l’initiation de plus de vapeur d’eau, qui
va contribuer à son tour à réchauffer l’atmosphère. La perte de l’eau dans le cas
du “moist greenhouse” se produit lorsque la stratosphère devient humide. Cepen-
dant, contrairement au cas précédent, la plupart de l’eau de la planète reste liquide
durant le processus. Dans les deux cas, la perte d’eau se produit très haut dans
l’atmosphère, où l’eau est photolysée en dihydrogène et en oxygène. Le dihydrogène
s’échappe ensuite vers l’espace via des processus d’échappement thermique tandis
que l’oxygène réagit avec la croûte planétaire ou s’échappe vers l’espace grâce à des
processus d’échappement non thermiques [Kulikov et al., 2006, 2007].
D’autre part, Vénus n’a pas développé de tectonique des plaques semblable à celle
de la Terre. Un facteur explicatif pourrait être la température de surface élevée qui
affaiblit le flux de chaleur et ralentit la convection [Valencia et al., 2007]. Dans tous
les cas, la tectonique des plaques a dû très probablement s’arrêter après que Vénus
ait perdu la quasi-totalité de son eau [Nelson, 2004]. Le paysage actuel de Vénus est
dominé par des coulées de lave et d’autres morphologies liées à d’autres processus
(e.g : coronae). La forte pente de Ishtar Terra à l’ouest et celle beaucoup plus douce
à l’Est pourrait représenter une zone de subduction dans l’Ouest causée par la tec-
tonique des plaques [Ansan et al., 1996; Lenardic et al., 1991; Vorder Bruegge and
Head, 1990; Janle and Jannsen, 1984]. Dans d’autres régions des panaches peuvent
former de grandes provinces ignées (LIP), assurant un transfert de chaleur et pro-
duisant des structures de surface comme des plateaux et des volcans (hot spots)
[Nijman and Vries, 2004].
Les théories sur la génération d’une dynamo suggèrent qu’il pourrait y avoir eu un
moment magnétique sur Vénus du même ordre que celui de la Terre actuelle dans
le premier milliard d’années qui a suivi la formation de la planète [Stevenson et al.,
1983]. Durant cette période, la convection thermique générée à partir de la chaleur
apportée durant l’accrétion pourrait avoir entretenu la dynamo. Par la suite, cette
source d’énergie a diminué et aucune autre source ne l’a remplacée. La cristalli-
sation du noyau solide dans l’intérieur de la Terre conserve sa dynamo jusqu’à ce
jour grâce aux mouvements de la couche liquide qui l’entoure (noyau liquide). En
effet, l’entretien de cette dynamo réside très probablement dans la chaleur latente
de cristallisation de la graine. Vénus pourrait être dépourvue d’un noyau solide,
soit parce qu’elle ne possède pas les ingrédients internes chimiques ou physiques
nécessaires pour la formation d’un noyau solide, soit parce que ces processus se
sont peut-être arrêtés à une date antérieure [Stevenson et al., 1983]. Le fait que
le refroidissement du noyau de Vénus n’ait pas atteint le point de solidification
laisse penser que cette planète serait probablement dans une phase de pré-dynamo
[Russel, 1993]. Vénus est donc actuellement une planète sèche et chaude, dépourvu
de tectonique des plaques et de champ magnétique. Cependant, il semblerait que
pendant le premier milliard d’années, Vénus ait connu des conditions similaires à
celles de la Terre actuelle. La disparition de son eau par des mécanismes encore
débattus semble être le principal responsable des conditions actuelles de Vénus. En
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effet, l’eau est essentielle pour maintenir active la majeure partie des mécanismes
géophysiques dans le temps. De plus, il est également probable que la disparition de
l’eau liquide à la surface de Vénus ait empêché le CO2 de précipiter et donc d’être
stocké sous forme de carbonates, contribuant ainsi au maintient du CO2 en grande
quantité dans l’atmosphère. La compréhension de cette grande différence d’évolu-
tion entre la Terre et Venus, tant au niveau des processus physiques que chimiques
est un des objectifs de cette thèse. En effet, en partant du principe que ces deux
planètes, dont les tailles sont quasi-identiques, ont été dotées de la même quantité
initiale de volatils (en particulier d’eau), nous allons examiner à travers une étude
paramétrique, les causes potentielles de cette différence.
1.3.2. La Terre
Figure 1.7.: Photo de la Terre [http ://www.futura-sciences.com]
L’atmosphère de la Terre est composée essentiellement d’azote (78%) et de di-
oxygène (20%). Contrairement aux atmosphères de Vénus et de Mars, l’atmosphère
de la Terre n’est composée que de très peu de CO2 (moins de 0.1%). Le dioxyde de
carbone (CO2), le méthane (CH4) et l’eau (H2O) sont les principaux gaz à effet de
serre sur la Terre. Ces volatils permettent d’augmenter la température de la surface
de la Terre à une moyenne de 15◦C, soit au-dessus du point de congélation [Lammer
et al., 2009]. L’océan terrestre représente une fraction de 2.8 × 10−4 de la masse
totale de la Terre et l’eau contenue dans le manteau une fraction de 0.8 × 10−4
à 8 × 10−4 de la masse terrestre [Lecuyer et al., 1998]. Soit, pour l’eau terrestre,
une fraction totale de l’ordre de 5 × 10−4 à 10−3 masse terrestre. Cependant une
plus grande quantité d’eau a pu résider sur la Terre primitive avant d’être perdue
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pendant la formation du noyau ou par érosion par impact.
L’événement qui a permis la formation de la lune, quelques millions d’années après
la formation du système solaire, a probablement entrainé un dégazage drastique du
proto-manteau et la perte de l’atmosphère primitive. Si l’eau était arrivée tôt sur
Terre, l’impact aurait vaporisé l’océan précoce et produit une épaisse atmosphère
riche en H2O-CO2. Cette atmosphère aurait ensuite condensé et précipité sur une
proto-croûte en fusion, formant un océan primitif chaud et salin (165-400 Ma après
la formation du système solaire). Par conséquent, en plus d’une contribution de
la nébuleuse solaire, dont le reste se trouve dans le manteau profond, une source
externe d’eau a été apportée par des météorites après l’impact qui a entrainé la
formation de la Lune. Ceci est confirmé par la signature isotopique D/H [Martin
et al., 2006a], dont la valeur actuelle dans le manteau et les océans est 5 × 10−4
[Lecuyer et al., 1998].
Aucune autre planète dans le système solaire ne semble avoir développé un style de
convection de type “tectonique des plaques”. La tectonique des plaques “régule” la
composition de l’atmosphère terrestre au travers des cycles de volatils tels CO2 et
H2O, ainsi que la température de surface par effet de serre permettant la présence
d’eau liquide en surface. C’est l’absence de ce mécanisme de recyclage du CO2 par
la tectonique des plaques qui a contribué fortement à l’établissement de la compo-
sition actuelle des atmosphères vénusienne et martienne. Ainsi, comme mentionné
dans les paragraphes précédents, la tectonique des plaques semble cruciale dans le
maintien des conditions d’habitabilité sur de longues échelles de temps géologiques.
Les plus vielles roches préservées sur Terre, localisées au Canada et au Groenland,
fournissent entre autres des preuves de l’existence de processus sédimentaires dé-
montrant la présence d’une hydrosphère et de continents émergés il y a environs
3.87 Ga [Javaux and Dehant, 2010]. Les plus vieux zircons observés (voir section
1.1) indiquent même qu’une croûte et un océan d’eau aurait pu se former plus tôt
sur Terre, au cours de l’Hadéen [Martin et al., 2006a]. Ainsi, il semble qu’un océan
d’eau ait été présent sur Terre, ainsi qu’une croûte continentale, durant l’Hadéen
(4,56 à 4.0Ga) [Wilde et al., 2001; Javaux and Dehant, 2010], rendant la Terre habi-
table très tôt dans son histoire géologique [Strasdeit, 2010]. Cette hypothèse semble
être corroborée par l’analyse d’isotopes éteints dans de très vieux gneiss [Jaupart
and Mareschal, 2011]. De plus, des roches datant de 3,4-3.45 Ga situées en Afrique
du Sud ont enregistré les signaux fossilisés d’un champ magnétique, d’une intensité
équivalente à 50-70% de la valeur actuelle. Cela indique donc qu’une magnétosphère
a du protéger (au moins partiellement) l’atmosphère primitive de la Terre de l’éro-
sion par le vent solaire [Tarduno et al., 2010].
Comparée aux deux autres planètes telluriques du système solaire dotées d’une
atmosphère, la Terre semble bien être une exception. Sa différence, en particulier
avec Venus, semble surtout s’appuyer sur le fait qu’elle est la seule planète à avoir
conservé son eau. C’est ce facteur essentiel qui a sans doute permis à la Terre de
réunir toutes les conditions nécessaires à l’apparition et au développement de la vie.
Un comparatif de l’évolution de ces trois planètes telluriques lors des tout premiers
millions d’années après leur formation sera étudié dans cette thèse.
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1.3.3. Mars
Figure 1.8.: Photo de Mars [Http ://www.sur-mars.com]
Aujourd’hui, la planète Mars est un endroit sec qui ne peut pas abriter la
vie à sa surface. L’atmosphère martienne, composée actuellement de CO2 (95%)
et d’azote (3%), s’est échappée en grande partie et est devenue trop mince pour
réchauffer la surface de la planète par l’effet de serre mentionné plus haut. La perte
de son atmosphère est considérée comme le principal facteur de la faible probabilité
de l’existence de la vie à la surface de Mars. L’échappement de l’atmosphère
martienne est probablement dû à une combinaison de processus thermiques et
non thermiques [Lammer et al., 2003], ainsi qu’à des impacts d’astéroïdes ou de
comètes [Pham et al., 2009b]. Il y a 4 à 4,5 Ga, Mars a pu avoir une atmosphère
assez épaisse pour maintenir l’eau liquide à la surface (e.g. [Kulikov et al., 2007]) et
ainsi favoriser l’apparition et le développement de la vie. En effet, on sait que l’eau
liquide devait être abondante sur Mars dans les tout premiers millions d’années
après sa formation, car l’étude minéralogique de la surface de la planète a révélé la
présence significative de phyllosilicates dans les terrains remontant à cette époque
[Bibring et al., 2005], et ils sont de bons indicateurs de l’altération de roches ignées
en milieu humide. Mars a donc dû connaître des conditions favorables à la présence
d’eau liquide et au développement de la vie avant que cela ne se produise sur la
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Terre, et potentiellement Vénus. Une modélisation récente de Tian et al. [2009]
suggère un début de période noachienne froid et une atmosphère instable de CO2
soumis à l’échappement thermique. Du milieu à la fin du Noachien (après 4.1Ga),
le flux solaire aurait augmenté suffisamment pour permettre au CO2 volcanique
de s’accumuler et former une atmosphère épaisse. De plus, cela aurait également
permis à l’eau liquide d’être stable à la surface pour quelques centaines de millions
d’années. Ces calculs suggèrent que Mars et la Terre étaient dissemblables dans
leur histoire primitive, et soulignent l’importance de la masse de la planète pour
conserver son atmosphère et maintenir l’habitabilité [Tian et al., 2009]. Une taille
minimale pour une planète terrestre semble donc être un facteur déterminant pour
un habitat terrestre analogue à la Terre. En effet, la faible gravité de Mars n’était
pas en mesure de retenir l’atmosphère, ni les gaz s’échappant des panaches chauds
créés par les impacteurs [Melosh and Vickery, 1989; Manning et al., 2006; Pham
et al., 2009a].
Les études du système 182Hf/182W dans les météorites de Mars, ont révélé que
le noyau de Mars se serait formé plus rapidement que ceux de Vénus et la Terre
(environs 30 millions d’années sur Mars, contre plus de 50 millions d’années sur la
Terre) [Lee and Halliday, 1997]. Contrairement à Vénus, Mars se trouve dans une
phase de post-dynamo. En effet, actuellement Mars n’a pas de champ magnétique
global détectable [Acuña et al., 1998, 2001; Connerney et al., 2001]. Cependant,
la croûte martienne possède encore du magnétisme résiduel et est environ 10 fois
plus magnétisée que celle de la Terre [Connerney et al., 2004]. Cela donne donc à
penser que Mars avait autrefois une dynamo active. Acuña et al. [2001] a proposé
que la dynamo magnétique de Mars a cessé de fonctionner relativement tôt dans
l’évolution de la planète à l’époque Noachienne, ce qui est en accord avec le modèle
de Breuer and Spohn [2003]. Les modèles de l’évolution du noyau (e.g : [Breuer
and Spohn, 2003; Schubert et al., 2000; Breuer et al., 1997; Lillis et al., 2006]) sont
compatibles avec un champ magnétique, soit précoce, soit tardif [Connerney et al.,
2004; Lillis et al., 2006].
Comme sur Vénus, le style convectif de Mars est de type “monoplaque”. La présence
probable d’eau sur Mars durant le Noachien et la forte probabilité de la présence
d’un champ magnétique généré par la dynamo dans le noyau par le passé semble
permettre de supposer que Mars a dû très certainement connaître une tectonique
des plaques dans les tout premiers millions d’années qui ont suivi sa formation.
Mars est environ deux fois plus petite que la Terre et Vénus. De part sa petite
taille, elle a dû subir un arrêt précoce de sa dynamo et une perte massive de son
atmosphère. Dans le cas de Mars, il semblerait que ce soit sa taille qui soit le
facteur responsable de la perte de ses conditions probablement favorable à la vie
peu après sa formation. L’impact de ce facteur sur l’évolution de Mars sera étudié
dans cette thèse.
Dans ce chapitre, nous avons pu voir que plusieurs paramètres, souvent liés
entre eux, définissent l’habitabilité d’une planète. La distance de la planète au
soleil a été établie comme le premier critère d’habitabilité car elle agit sur la
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possibilité de condenser ou pas l’eau. L’eau est d’ailleurs elle-même un paramètre
important car elle va contribuer à augmenter l’efficacité de la convection man-
tellique et permettre la mise en place d’une tectonique des plaques. La grande
efficacité de la convection du manteau va alors avoir une influence sur la dynamo du
noyau, qui à son tour va permettre la génération d’un champ magnétique. Ce champ
magnétique est un paramètre également très important car il permet de protéger
l’atmosphère primitive de la planète de l’action d’érosion du vent solaire. La pro-
tection de l’atmosphère primitive d’une planète est importante car c’est sa présence
qui va déterminer, en relation avec la distance au soleil, la température de sur-
face de la planète et donc la possibilité pour l’eau de condenser et former des océans.
Bien que l’existence de l’eau dans le système solaire semble être bien éta-
blie, nous ne savons toujours pas pourquoi la Terre est la seule planète tellurique
du système solaire à avoir maintenu de l’eau liquide, surtout dans l’hypothèse
où chaque planète a reçu à peu près la même quantité d’eau initialement (voir
chapitre 1.2.4). Comprendre l’évolution thermique de chaque planète vers la fin de
leur accrétion est donc un maillon dynamique essentiel dans la progression vers
cette connaissance. À cette période, des océans de magma globaux permanents ou
séquentiels pouvaient être générés par les multiples impacts et l’énergie gravitation-
nelle dégagée. Je m’intéresserai à la question de la possibilité de l’existence d’un
océan d’eau à travers une approche paramétrée. C’est à cette fin que j’ai conçu
un modèle d’océan de magma couplé avec un modèle atmosphérique développé
par Marcq [2012]. Nous verrons dans un premier temps les différents modèles qui
ont été précédemment développés et sur lesquels je me suis appuyé. Puis dans un
second temps, je détaillerai le modèle d’océan de magma et, dans une moindre
mesure, celui de l’atmosphère ainsi que leur couplage. Dans un troisième temps,
nous verrons les résultats de l’étude paramétrique que j’ai effectuée sur ce couplage
et ce qu’ils apportent en plus par rapport aux résultats précédents. Enfin, je
discuterai les résultats obtenus et énoncerai les perspectives envisageables pour
améliorer la précision et le réalisme de ce modèle couplé. Cette question nécessite
également de traiter l’échappement hydrodynamique et des scénarios d’impacts
qui seront abordés dans les chapitres suivants.
25

2. Les océans de magma
Dans ce chapitre, nous allons définir ce qu’est un océan de magma, les proces-
sus physiques à l’oeuvre au cours du refroidissement, ainsi que les différents temps
caractérisant l’évolution thermique. En s’appuyant sur des études antérieures, nous
analyserons les différents scénarios de refroidissement d’un océan de magma qui ont
été proposés par différents auteurs, ainsi que les temps caractéristiques associés.
Nous comparerons ces études selon trois types de processus : l’évolution thermique,
les échanges de volatils avec l’atmosphère et le couplage radiatif-convectif entre
l’océan de magma et l’atmosphère.
2.1. Qu’est-ce qu’un océan de magma ?
Il est maintenant établi qu’au cours de leur accrétion, les planètes telluriques
ont dû expérimenter une phase d’océan de magma (e.g. [Safronov, 1978; Hayashi
et al., 1979; Kaula, 1979; Coradini et al., 1983; Davies, 1985; Abe and Matsui,
1985, 1986; Matsui and Abe, 1986a, b; Sasaki and Nakazawa, 1986; Zahnle et al.,
1988, 2007; Melosh, 1990; Wetherill, 1990; Abe, 1993a, b, 1995, 1997; Solomatov,
2000, 2007; Elkins-Tanton, 2008, 2012]. En effet, comme nous l’avons vu dans le
chapitre précédent, la chaleur déposée par les impacts de planétésimaux et d’em-
bryons planétaires lors de la phase “ Oligarchic growth ” est suffisante pour générer
la fusion d’une grande partie de la surface et du manteau des protoplanètes. Ainsi
un impact géant peut produire un océan de magma profond dont la profondeur
peut atteindre celle du manteau de la planète (e.g. [Melosh, 1990]) et un flux d’im-
pacteurs de petites tailles peut générer un océan de magma de surface peu profond
[Safronov, 1978; Kaula, 1979; Coradini et al., 1983; Davies, 1985]. L’effet de “ blan-
keting ” d’une atmosphère épaisse à fort effet de serre peut également contribuer
à maintenir un océan de magma de surface. En effet, un océan de magma pro-
fond peut être maintenu à partir d’un effet “ blanketing ” d’une proto-atmosphère
massive (e.g. [Hayashi et al., 1979; Abe and Matsui, 1986] capturée par exemple gra-
vitationnellement à partir du nuage proto-solaire [Abe, 1997]. Un océan de magma
de surface peu profond peut quant à lui être maintenu par l’effet de “ blanketing
” d’une proto-atmosphère moins massive [Hayashi et al., 1979; Abe and Matsui,
1985, 1986; Matsui and Abe, 1986a, b; Zahnle et al., 1988], formée par exemple à
partir du dégazage d’impacts [Abe, 1997]. Vers la fin de l’accrétion des planètes
telluriques, la diminution du flux d’impacts devient suffisante pour amorcer le re-
froidissement des océans de magma précédemment formés.
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Au début du refroidissement de la planète, l’océan de magma est très chaud (envi-
ron 3000 à 4000K) et est le siège d’une convection vigoureuse. Cette convection est
caractérisée par deux nombres sans dimensions : le nombre de Prandtl Pr = ν/κ
qui compare les dissipations visqueuses et thermiques et le nombre de Rayleigh qui
compare la force de flottaison aux dissipations thermiques et visqueuses :




où Tp est la température potentielle, Ts est la température de surface, κ est la
diffusivité thermique, k = κρCp est la conductivité thermique, l est l’échelle de
longueur correspondant dans notre cas à l’épaisseur de l’océan de magma, ν = η/ρ
est la viscosité cinématique et η est la viscosité dynamique à la température Tp de
l’intérieur de l’océan de magma. Dans le cas de l’océan de magma, Pr=100, alors
que dans le cas d’un manteau solide, Pr est quasi infini (1023). Pour un océan de
magma profond, Ra est élevé car la viscosité est faible (de l’ordre de 10−2 Pa.s).
En conséquence l’océan de magma est supposé convecter vigoureusement et son
intérieur doit être bien mélangé. Dans ce cas, on peut supposer que sa température








































Figure 2.1.: (a) Profils thermiques du liquidus (ligne rouge), solidus (ligne bleue)
et géotherme (lignes noires) redessinées d’après Abe [1997]. Au cours du refroi-
dissement, le géotherme croise les courbes du liquidus puis du solidus, l’océan
de magma solidifiant à partir du dessous. (b) Coupe schématique de l’océan de
magma adaptée de [Solomatov, 2000, 2007]. Trois zones sont représentées : une
zone totalement liquide lorsque T > Tliq. Une zone partiellement liquide quand
Tsol < T < Tliq, et enfin une zone solide quand T < Tsol. On définit : Rp le
rayon de la planète, Rf l’altitude planétocentrique du front de rhéologique, Rl le
fond de la zone totalement liquide, Rs le haut de la zone solide et Rb le fond de
l’océan de magma initialement liquide. Au fur et à mesure du refroidissement de
l’océan de magma, Rs, Rf et Rl se déplacent vers la surface.
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Au début du refroidissement, T > Tliq sur l’ensemble du profil (Fig. 2.1a).
Puis, au cours du refroidissement, le profil thermique va croiser les courbes du li-
quidus et du solidus (Fig. 2.1a). La solidification de l’océan de magma s’effectue
par le fond de l’océan où T < Tsol (e.g. [Abe, 1993a; Solomatov, 2000; Elkins-
Tanton, 2008]). La figure 2.1b représente une coupe schématique de l’océan de
magma lorsque son profil adiabatique croise les courbes du liquidus et du solidus.
On observe la formation de trois zones : une zone totalement liquide lorsque T > Tliq
sur tout le profil, une zone solide lorsque T < Tsol et une zone partiellement liquide
lorsque Tsol < T < Tliq. Dans cette dernière zone (Fig. 2.1b), lorsque la fraction
de liquide est d’environ 60% [Roscoe, 1952], un changement brutal dans le com-
portement rhéologique du liquide partiellement cristallisé [Arzi, 1978; Abe, 1995]
apparait. Ce changement drastique est dû essentiellement au changement dans la
connectivité des particules solides. Cette limite est appelée front de rhéologie. On
observe alors une zone au dessus de ce front où la viscosité est celle d’un liquide
magmatique et une zone en dessous de ce front où le liquide magmatique a un
comportement de type solide et où la viscosité augmente fortement. Au cours du
refroidissement, le front de rhéologie va migrer vers la surface de la planète. Tant
que ce dernier n’a pas atteint la surface, le flux de chaleur reste fort et le refroi-
dissement continu d’être contrôlé par la convection de la partie liquide restante de
l’océan de magma [Solomatov, 2007].
Lorsque le front de rhéologie atteint la surface de la planète, la viscosité de l’océan
de magma augmente brutalement et le flux de chaleur diminue drastiquement, ralen-
tissant de manière importante le refroidissement de l’océan. C’est à ce moment que
la phase d’océan de magma s’achève pour laisser place à une convection type-solide.
La fin du refroidissement d’un océan de magma correspond dans la plupart des
études antérieures au moment où la convection type-solide du manteau (convection
actuelle) est mise en place (e.g. [Abe, 1993a; Solomatov, 2007; Elkins-Tanton, 2008]).
En revanche, les étapes du refroidissement d’un océan de magma sont différentes
d’une étude à l’autre et les temps caractéristiques de refroidissement de l’océan
établis par ces études divergent également. Ainsi, Abe [1993a] distingue trois étapes
au cours du refroidissement : (i) l’étape 0 (fig. 2.2 a) correspond à un océan de
magma dit “ soft ” où la couche supérieure de l’océan est complètement liquide.
Un océan de magma “ soft ” est un océan de magma caractérisé par une fraction
de liquide importante de l’ordre de 70% et une faible viscosité (env. 100 Pa.s)
et où la convection est turbulente (Ra 1028. Le profil thermique moyen est alors
adiabatique. Etant donné que le transport de chaleur est très efficace, Abe [1993a]
estime qu’un océan de magma “ soft ” se refroidit très rapidement en 1 Ma sans effet
“ blanketing ” d’une atmosphère. Pour que l’effet “ blanketing ” d’une atmosphère
puisse maintenir un océan de magma “ soft ” plus longtemps que 1 Ma, il faut que
le flux de chaleur soit maintenu au dessus de 200 Wm−2 [Abe and Matsui, 1988].
Lorsque le flux de chaleur de l’océan de magma descend en dessous de 200 Wm−2
(en environ 1 Ma) l’océan de magma “ soft ” laisse la place à un océan de magma
dit “ hard ” (ii).
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Figure 2.2.: Schéma résumant les trois étapes de l’évolution thermique d’un océan
d’après [Abe, 1993a]
Un océan de magma “ hard ” (fig. 2.2b) est un océan de magma au sein duquel la
fraction de liquide est plus faible (φ = 30− 40%) que l’océan de magma “ soft ” et
une viscosité type solide (env. 1021 Pa.s). Du fait de sa forte viscosité, l’océan de
magma “ hard ” a une convection moins turbulente que l’océan de magma “ soft ”.
Le transport de chaleur est donc moins efficace que dans l’océan de magma “ soft ”
et l’océan de magma “ hard ” met donc beaucoup plus de temps pour refroidir. Abe
[1993a] a établi que, lorsque le flux de chaleur est entre 160 Wm−2 et 200 Wm−2, la
surface de la planète est recouverte par un océan de magma partiellement liquide.
Puis lorsqu’il chute en dessous de 160 Wm−2, la vapeur d’eau atmosphérique se
condense pour former un océan d’eau liquide et une proto-croûte cassante se met
en place. Abe [1993a] estime que cette étape s’achève lorsque le flux de chaleur
descend en dessous de 0.1-1 Wm−2. Il estime que la durée de cette étape doit être
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de plusieurs centaines de millions d’années (max 400 Ma). (iii) L’étape 2 (fig. 2.2 c)
est caractérisée par une convection type-solide et continue jusqu’à nos jours. Selon
Abe [1993a], la première proto-croûte stable se serait formée juste après la transition
entre les étapes 1 et 2. Ainsi elle serait apparue environs 400 Ma après la formation
de la Terre ce qui, selon Abe [1993a] correspondrait à l’âge de la plus vieille croûte
connue (3.96 Ga).
Solomatov [2000, 2007] définit deux régimes convectifs turbulents, les régimes
turbulents “ soft ” et “ hard ” [Castaing et al., 1989; Shraiman and Siggia, 1990;
Grossmann and Lohse, 1992; Siggia, 1994]. Les deux types de régime mettent en
jeu des fluides peu visqueux et turbulent à haut nombre de Rayleigh. Solomatov
[2000, 2007] reprend ici les termes “ soft ” et “ hard ” d’Abe [1993a] mais dans
un sens différent. En effet, Abe différencie ces deux régimes lorsqu’une valeur seuil
de flux (0.1-1 Wm −2) est atteinte, l’océan de magma “ soft ” représentant un
océan liquide de faible viscosité et l’océan de magma hard représentant un océan de
viscosité type-solide. Pour Solomatov [2000, 2007], une valeur seuil du nombre de
Prandtl égale à 0.1 détermine la transition d’un régime à l’autre [Reese and Solo-
matov, 2006]. Ainsi, lorsque Pr<0.1, la convection de l’océan de magma est dans un
régime turbulent “ hard ”. A l’inverse, lorsque Pr>0.1, la convection passe dans un
régime “ soft ”. La vitesse de convection dans le cas du régime turbulent “ soft ” est
de l’ordre de 4 m/s, alors que dans le cas du régime turbulent “ hard ”, la vitesse
augmente d’un facteur 10 jusqu’à environ 40 m/s. Selon Solomatov [2000, 2007], la
durée de cette étape dans le cas d’un océan de magma d’une profondeur de 3000 km
est de l’ordre de 1000 ans. Au cours du refroidissement, lorsque le front de rhéologie
apparait, l’augmentation brutale de la viscosité du magma modifie sans doute le
style de la convection [Solomatov, 2007]. Une couche avec une fraction de cristaux
égale ou supérieure à la fraction de cristaux critique s’accumule au fond de l’océan
de magma. Le gradient de température d’une telle couche (Fig. 2.3) est si grand
(superadiabatique) que cela rend sans doute cette couche instable. Cette couche
instable peut se stabiliser via un mécanisme d’ “ overturn ” en environ 20 ans. Au
regard de la rapidité de ce mécanisme par rapport au temps de refroidissement de
l’océan de magma, Solomatov [2000, 2007] conclut que ce mécanisme “ d’overturn
” se développe dès l’apparition du front de rhéologie au fond de l’océan de magma
et permet la mise en place d’une convection type-solide. Lorsqu’il n’y a plus du
tout de couche totalement liquide à la surface de l’océan de magma, il est vrai-
semblable que la séparation des cristaux deviennent effective, le style de convection
devenant alors assez complexe et peu explorée. Cependant, la viscosité dans une
mince couche de surface est encore suffisemment basse pour que la convection dans
la partie supérieure de l’océan de magma (au dessus du front de rhéologie) reste
suffisamment vigoureuse pour continuer à refroidir l’océan de magma de manière
efficace et rapide. (ii) Lorsque le front de rhéologie atteint la surface, le flux de
chaleur chute brutalement à environ 1 Wm −2 du fait du changement brutal de la
viscosité de l’océan de magma du type-liquide au type-solide. La convection passe
alors d’un régime turbulent à un régime type-solide. Solomatov [2007] estime que
le temps de cristallisation d’un océan de magma après que le front de rhéologie ait
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atteint la surface varie de 10 Ma, dans le cas où la convection recycle la surface, à
1 Ga dans le cas où l’océan de magma est couvert par une plaque immobile.
Figure 2.3.: Schéma de la cristallisation d’un océan de magma d’après [Solomatov,
2007] : (a) la partie inférieure de l’océan de magma est en dessous du liquidus
(ligne en pointillés, la convection est controlée par viscosité liquide et la tem-
pérature (ligne pleine épaisse) est adiabatique ; (b) à forte viscosité, une région
gravitationnellement instable avec la fraction de cristaux critique se forme près
du fond de l’océan de magma (la courbe φ = φm est montrée avec une ligne
en tirets) ; (c) le refroidissement au-delà de φ = φm s’effectue via la convection
type-solide qui est maintenue rapide à cette étape. La température dans région
à forte viscosité en dessous du solidus (ligne pleine) peut être superadiabatique ;
(d) φ > φm dans tout l’océan de magma et le taux de refroidissement et de
cristallisation du liquide restant est contrôlé par la convection type-solide et la
percolation du magma liquide. Les cristaux gris et noirs illustrent schématique-
ment les différentes phases minérales.
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Enfin, Elkins-Tanton [2008] considère que la solidification d’un océan de
magma s’effectue en trois phases majeures : (i) l’océan de magma se solidifie et
les volatils se partagent entre les cumulats solides, le liquide magmatique restant
et l’atmosphère primitive. Au cours de la solidification, le liquide s’enrichit en
éléments lourds (e.g. : Ti, oxydes, Fe, Ni). En effet, vers la fin de la solidification,
des cumulats cristallisés tardivement, proche de la surface, sont enrichis en fer par
rapport aux cumulats plus précoces et plus profonds. D’autre part, en raison du fait
que la solidification a lieu à des températures de solidification plus basses vers la
fin de la solidification, la densité augmente vers la fin de la solidification. De ce fait,
elle en déduit que les cumulats sont gravitationnellement instables et pourraient
être le siège d’un mécanisme d’“ overturn ” [Elkins-Tanton et al., 2003, 2005]. Elle
considère la phase d’océan de magma achevée lorsque 98% de l’océan de magma est
solidifié et estime sa durée de 10000 ans à 5 Ma [Elkins-Tanton, 2008]. (ii) L’océan
de magma est solidifié et devient instable gravitationnellement. Il subit alors un
“ overturn ” vers une configuration plus stable. (iii) La chaleur de la planète est
conduite à travers son manteau solide et est irradiée vers l’espace au travers de
l’atmosphère primitive formée lors du dégazage des volatils à l’étape (i).
La diversité des temps caractéristiques du refroidissement d’un océan de magma
est importante, allant de quelques milliers d’années à 1 Ga. La section qui suit va
permettre de définir les principaux paramètres contrôlant l’évolution thermique
d’un océan de magma en s’appuyant sur les modèles antérieurs tout en faisant le
lien avec ceux qui seront utilisés dans cette thèse. Quant à nous, nous définissons
la fin de la période océan de magma par l’apparition d’une couche limite et
correspond à la limite “ soft ”-“ hard ” de Abe [1993a]. Cela sera rappelé par la
suite.
2.2. Paramètres contrôlant l’évolution thermique : modèles
antérieurs
Comme nous l’avons vu dans la section précédente, ces dernières années, plu-
sieurs modèles ont étudié l’évolution thermique d’un océan de magma. L’objectif
étant de mieux comprendre l’évolution thermique, physique et chimique des pla-
nètes peu après leur formation à travers des modèles toujours plus complexes et
plus réalistes. Les tout premiers modèles étaient couplés à des scénarios d’accrétion
des planètes et se sont intéressés à l’évolution d’un océan de magma formé à leur
surface par de multiples impacts [Abe and Matsui, 1985, 1986; Zahnle et al., 1988].
Par la suite, les modèles se sont spécifiquement intéressés aux mécanismes de refroi-
dissement de l’océan de magma à la fin de l’accrétion [Solomatov, 2000, 2007; Abe,
1993b] et plus particulièrement à l’interaction entre l’océan de magma et l’atmo-
sphère primitive [Zahnle et al., 1988; Abe, 1993a, 1995, 1997; Elkins-Tanton, 2008].
Les modèles atmosphériques s’appuyaient tous sur les principaux volatils respon-
sables de l’effet de serre, à savoir H2O et CO2. Ces modèles se sont complexifiés,
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prenant en compte de plus en plus de paramètres tels que la présence de nuages ou
la dynamique de l’atmosphère.
2.2.1. Modèles d’évolution thermique
Les premiers modèles [Abe and Matsui, 1985, 1986; Zahnle et al., 1988]
considèrent la croissance de la Terre par des impacts de planétésimaux qui vont
former des océans de magma globaux plus ou moins profonds. Les modèles de Abe
et Matsui [1985, 1986] étudient l’évolution thermique d’un océan de magma de
surface en interaction avec la chaleur déposée par les impacts et une atmosphère
de H2O qui en résulte. Le refroidissement de l’océan de magma s’effectue par
conduction et prend en compte l’apport de chaleur par les éléments radioactifs
de longue-période (U, Th, K). En revanche, ni la convection, ni la variation de
la viscosité ne sont pris en compte dans ces modèles. Par la suite, Zahnle et al.
[1988] prennent en compte le transport de chaleur par convection à travers un
coefficient de diffusion dépendant du nombre de Rayleigh et la variation de la
viscosité avec la température. Cependant, le coefficient de diffusion utilisé pour
représenter le transport de chaleur par convection est encore mal défini. L’influence
des particules solides qui cristallisent lors du refroidissement de l’océan de magma
et leurs effets sur les variations de viscosité ne sont pas prises en compte. Abe
[1993a, b, 1995, 1997] a par la suite pris en compte l’effet de la séparation
gravitationnelle des particules solides du liquide et le mélange convectif ainsi que
l’effet de la chaleur latente de solidification générée dans la région partiellement
liquide de l’océan de magma située entre les courbes du liquidus et du solidus. La
viscosité qu’Abe [1993a, b, 1995, 1997] a utilisé dans ces modèles varie en fonction
de la fraction de cristaux. En revanche, seule la viscosité des solides dépends de
la température de l’océan de magma, la viscosité liquide restant constante à une
valeur de 100 Pa.s [Abe, 1997]. Tous ces modèles sont basés sur la “mixing length
theory”, développée à l’origine en astrophysique (e.g. [Vitense, 1953]) et qui définit
la distance que peut parcourir une parcelle de fluide dans un milieu différent en
conservant ses caractéristiques d’origine.
Solomatov [2000, 2007] a développé une approche paramétrée simplifiée par rapport
aux modèles précédents, basée sur des lois d’échelle déterminées expérimentalement
mais qui fournissent des valeurs limites de manière claire. Ainsi, la paramétrisation
du flux de chaleur est basée sur des études experimentales (e.g. : [Castaing et al.,
1989; Siggia, 1994; Solomatov and Moresi, 1997; Grossmann and Lohse, 2000;
Davaille and Limare, 2007; Androvandi et al., 2011]) et dépend du type de régime
convectif (régimes turbulents “ soft ” et “ hard ” et convection de type solide).
Solomatov [2007] discute également l’influence de la rotation de la planète sur le
flux convectif. La rotation de la planète n’a d’impact sur la valeur du flux de chaleur
que lorsque la viscosité du magma est moyenne (108-109 Pa.s) et à nombre de
Rayleigh moyennement élevé (régime turbulent “ soft ”). En effet, à forte viscosité,
lorsque la convection de l’océan de magma est dans un régime type-solide, les
forces de Coriolis sont négligeables par rapport aux forces visqueuses. De même, à
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haut nombre de Rayleigh (régime turbulent “ hard ”), l’effet de rotation devient
négligeable et le flux de chaleur est le même que sans rotation.
Elkins-Tanton [2008] tient compte de l’évolution chimique des phases de cristal-
lisation et prédit un “overturn” gravitationnel une fois que la solidification est
terminée. En effet, ce phénomène résulte d’une stratification de densités instable
formée lors du refroidissement de l’océan de magma. En revanche, Elkins-Tanton
[2008] a considéré une viscosité liquide constante d’une valeur entre 0.1 et 1 Pa.s
au cours de la solidification. De ce fait, elle ne prend pas en compte l’apparition
d’un front de rhéologie au cours de sa solidification. Par la suite, Zahnle et al.
[2007] ont souligné l’importance d’une autre source de chaleur apparue tardivement
dans l’histoire de la Terre. Cette source de chaleur, c’est le chauffage dû aux forces
de marée exercées par la Lune. En effet, Zahnle et al. [2007] ont montré que ce
chauffage pourrait être plus important que le chauffage radioactif, prolongeant
ainsi la durée de vie de l’océan de magma. En raison d’arguments géophysiques,
géochimiques et de pétrologie expérimentale, il est fort probable qu’un océan de
magma basal a pu se former au cours du refroidissement d’un océan de magma
profond et global, et qui stockerait une grande quantité d’éléments lourds (ex : Fe,
Ni).
Figure 2.4.: Illustration schématique de la formation et de l’évolution d’un océan
de magma basal d’après [Labrosse et al., 2007]
Ces dernières années, la possible existence d’un océan de magma basal a
été modélisée par Labrosse et al. [2007]. Au cours du refroidissement de l’océan
de magma, du liquide riche en fer percole sous forme de gouttelettes au fond de
l’océan à l’interface avec la partie déjà solidifiée. Ces cumulats de liquide riche en
fer ont par la suite subi une instabilité qui les a transportés rapidement vers le
noyau, formant ainsi un océan de magma basal à l’interface entre le manteau et
le noyau (Fig. 2.4 a). Les deux océans de magma ainsi formés ont ensuite chacun
cristallisé à des vitesses différentes. L’océan de magma à la surface cristallise du bas
vers le haut alors que l’océan de magma basal cristallise du haut vers le bas (Fig.
2.4 b). Une fois que l’océan de magma de surface a entièrement cristallisé, l’océan
de magma basal subit une cristallisation fractionnée qui enrichit progressivement
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en fer le fond du manteau solide situé au dessus de l’océan de magma basal (Fig.
2.4 c). Enfin, après qu’une partie substantielle de l’océan de magma basal ait été
refroidi, le solide qui se forme à la base du manteau solide devient suffisamment
dense pour se stabiliser contre la convection dans le manteau solide, s’accumulant
ainsi sous forme de piles sous les courants de remontée (Fig. 2.4 d). Labrosse et al.
[2007] estiment également que la convection à l’état solide dans le manteau (flèches
blanches dans les fig. 2.4 a, b et c) contrôle la vitesse de cristallisation du fond de
l’océan de magma et le possible entraînement de matériaux denses enrichis en FeO
et qui s’accumulent à la base du manteau solide (gris foncé dans fig. 2.4 c et d).
Dans tous les modèles décrit ici, des phénomènes physiques complexes sont
à l’œuvre. Notre but étant d’identifier les principaux paramètres influençant la
condensation d’un océan d’eau, tels que la distance au soleil ou les contenus initiaux
en volatils, nous ne prendrons en pas compte dans cette thèse les mécanismes que
nous jugeons insuffisament explorés telle que la cristallisation dans des milieux
fortement convectés, ou restant controversés tel que l’océan de magma basal. Nous
y reviendrons dans le chapitre suivant lorsque nous décrirons notre modèle.
L’influence des éléments radioactifs, d’une viscosité dépendante à la fois de la
température et de la fraction de liquide ou encore la présence d’un front de rhéologie
délimitant deux régimes convectifs seront pris en compte dans le modèle présenté
ici. Toutefois, nous nous attacherons ici à élucider principalement les conditions
favorables à la condensation de l’eau ainsi que les différentes constantes de temps.
Nous n’avons à ce stade pas tenu compte du mécanisme de l’overturn ni de la
présence d’un océan de magma basal, processus complexes ou controversés (e.g :
[Andrault et al., 2011]).
2.2.2. Échange de volatils
Dans le modèle d’Abe and Matsui [1985], la quantité d’eau apportée par les
planétésimaux est définie par un paramètre constant qui dépend du contenu en eau
des planétésimaux et de la fraction de celle-ci qui est libérée dans l’atmosphère
après l’impact. En effet, Abe and Matsui [1985] considèrent que l’atmosphère d’eau
est générée par la déshydratation des planétésimaux suite aux impacts, et qu’une
partie de cette eau peut subir des réactions de réhydratation avec la surface. En
revanche, leur modèle ne tient pas compte d’une éventuelle dissolution des volatils
apportés par les planétésimaux dans l’océan de magma, et aucune cinétique de dé-
gazage n’est prise en compte. Les volatils apportés par les impactants alimentent
alors directement l’atmosphère après l’impact ou sont perdus à travers des réac-
tions de réhydratation avec la surface. Par la suite, ce modèle fut amélioré dans
[Abe and Matsui, 1986] en considérant que la déshydratation des planétésimaux est
dépendante de la température de la surface de l’océan de magma. Ainsi, lorsque la
température de surface est inférieure à 900 K, Abe and Matsui [1986] considèrent
que seule une partie de l’eau des planétésimaux alimente l’atmosphère, l’autre partie
étant perdue par des réactions de réhydratation avec la surface de l’océan de magma.
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A une température de surface supérieure à 900 K mais inférieure à la température
du solidus, ils considèrent que la totalité de l’eau des planétésimaux est dégazée
dans l’atmosphère. Enfin, dans le cas où la température de surface est supérieure
au solidus, Abe and Matsui [1986] considèrent qu’une partie de l’eau atmosphérique
est dissoute dans l’océan de magma. Le modèle de Zahnle et al. [1988] est beaucoup
plus complet en ce qui concerne les échanges de volatils entre l’océan de magma
et l’atmosphère. En effet, une équation d’équilibre entre les quantités d’eau dans
les deux réservoirs, et également avec ce qui est apporté par les planétésimaux est
considérée. Ils incluent aussi dans cette équation les pertes d’eau dues à l’échappe-
ment hydrodynamique et aux impacts. En revanche, ils semblent négliger la fraction
de l’eau dissoute dans l’océan de magma qui est stockée dans la phase solide et ne
traite pas le dégazage du CO2. En effet, la quantité de ce volatil est une constante
proportionnelle à la masse de la planète. Ni Abe [1993a, b, 1995, 1997] ni Solomatov
[2000, 2007] ne traite l’échange de volatils entre l’océan de magma et l’atmosphère.
En effet, le premier considère une atmosphère déjà composée d’une certaine pression
partielle en H2O et CO2 au début du refroidissement de l’océan de magma. Quant
au deuxième, il ne considère tout simplement pas la présence d’une atmosphère au
dessus de l’océan de magma, le laissant en contact direct avec l’espace (comme sur
la Lune). Enfin, Elkins-Tanton [2008] a introduit l’échange du CO2 entre l’océan
de magma et l’atmosphère en plus de l’eau. Elle a établi un mécanisme de dégazage
des volatils (dans son cas CO2 et H2O) initialement dissous dans l’océan de magma.
Ce mécanisme est basé sur des lois de solubilité plus récentes que celles utilisées
par Zahnle et al. [1988] pour chacun des volatils, basées sur les données de Papale
[1997]. Elkins-Tanton [2008] a également étudié plus précisément le flux de dégazage
des volatils en fonction de la vitesse de convection de l’océan de magma. En effet,
elle estime que la vitesse de convection de l’océan de magma au cours de son refroi-
dissement est de l’ordre de 0.5 m/s. Elle en déduit alors que le temps requis pour
que les volatils soit entrainés par la convection vers la surface est beaucoup plus
court que le pas de temps de refroidissement de son modèle. Ainsi, elle suppose que
l’océan de magma dégaze les volatils à chaque pas de temps. Elkins-Tanton [2008]
a également pris en compte la composition minérale d’un océan de magma jusqu’à
une profondeur de 2000 km (Fig. 2.5). Les principaux minéraux qu’elle considère
sont l’olivine, le pyroxène et la pérovskite. A travers des coefficients de distribution
liquide-solide expérimentaux [Elkins-Tanton et al., 2003], Elkins-Tanton [2008] a
pris en compte le stockage d’une partie des volatils dans les minéraux solides au
cours de la solidification de l’océan de magma.
Le modèle d’échange de volatils de cette thèse reprend principalement celui
d’Elkins-Tanton [2008]. En effet, l’équilibre des échanges de volatils entre les diffé-
rents réservoirs à chaque pas de temps ainsi que la prise en compte du stockage de
l’eau dans les minéraux solides au cours du refroidissement de l’océan de magma
sont des mécanismes importants qui ne doivent pas être négligés. Ce dégazage sera
explicitement couplé avec l’évolution thermique (dépendante de la viscosité) ainsi
qu’avec l’atmopshère.
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Figure 2.5.: Schéma de l’assemblage de minéraux supposé solidifier pour un océan
de magma terrestre profond de 2000 km d’après [Elkins-Tanton, 2008]
2.2.3. Couplage avec l’atmosphère
Afin de simplifier les calculs, les premiers modèles atmosphériques couplés
avec un modèle d’océan de magma traitaient l’atmosphère comme un corps gris.
Un corps est considéré comme gris lorsque l’émission et l’absorption ne concernent
qu’une petite partie du spectre pour laquelle on peut considérer l’émissivité comme
constante. L’émissivité est une grandeur qui détermine la partie du flux de chaleur
réémis après absorption par le corps étudié et dépend de la température du corps,
de la direction du rayonnement et de la longueur d’onde. Dans le cas d’un corps
gris, l’émissivité ne dépend pas de la longueur d’onde et reste donc constante. Le
flux de chaleur émis par une atmosphère grise est similaire à celui du corps noir à la
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différence qu’il tient compte du coefficient d’émissivité dépendant de la profondeur
optique de l’ensemble des constituants chimiques de l’atmosphère (principalement
H2O et CO2) [Elkins-Tanton, 2008].
Les modèles de Abe and Matsui [1985, 1986] et Elkins-Tanton [2008] considèrent
l’atmosphère comme un émetteur radiatif gris. Cette simplification dans le traite-
ment des propriétés de l’atmosphère tient compte de l’émissivité de chaque composé
volatil (H2O et CO2), mais néglige la structure de l’atmosphère (e.g. troposphère
sèche et troposphère humide) ainsi que la convection atmosphérique. Cependant,
dans le passé récent, Zahnle et al. [1988] et Abe [1993a, b, 1995, 1997] ont utilisé
les modèles atmosphériques développés par Kasting [1988], Abe [1988] et Abe and
Matsui [1988]. En effet, ces modèles considèrent la structure de l’atmosphère et la
convection atmosphérique. De plus, ils calculent de manière plus précise les opacités
dans l’infrarouge thermique de chaque composé volatil (H2O et CO2). Zahnle
et al. [1988] ont également pris en compte dans leur modèle la formation de nuages
d’eau dans la troposphère humide. Il a été récemment montré à partir d’un modèle
unidimensionnel radiatif-convectif d’une atmosphère massive de H2O-CO2 [Marcq,
2012] qu’un traitement plus réaliste de la dynamique atmosphérique pourrait avoir
un effet important. Les opacités dans l’infrarouge thermique (IR) ont été calculées
en utilisant un code k-corrélé, sous forme de tableaux des opacités continues pour
l’absorption de H2O-H2O et CO2-CO2 ainsi que les nuages d’eau dans la zone de
convection humide (lorsqu’ils sont présent). Deux régimes ont été identifiés. Pour
une température de surface inférieure à un seuil de température (de 2350 K pour
300 bars de H2O et 100 bars de CO2), un effet de serre efficace se met en place. Il
résulte d’une haute atmosphère froide et d’une couverture de nuages d’eau, ce qui
diminue le rayonnement de la chaleur dégagée par l’océan de magma vers l’espace.
Pour une température de surface supérieure à ce seuil, l’effet de serre n’est pas
suffisamment efficace pour éviter la forte perte de chaleur par rayonnement vers
l’espace à travers une atmosphère chaude et sans nuage. Le passage d’une forte
perte de chaleur à une faible perte de chaleur par rayonnement vers l’espace,
lorsque la température de surface passe en dessous de la température seuil, pourrait
jouer un rôle majeur dans le ralentissement du refroidissement de l’océan de magma.
Nous avons pu voir qu’il existait déjà de nombreux modèles d’évolution thermique
et chimique d’un océan de magma. Les paramètres qui ont été utilisés dans ces
modèles sont nombreux et variés. Le modèle qui va être présenté dans les prochaines
sections est une étude paramétrée d’un océan de magma en interaction avec une
atmosphère primitive prenant en compte les processus convectifs et radiatifs dans
la troposphère et la mésosphère, l’absorption IR du CO2 et H2O ainsi que la
formation de nuages dans la troposphère humide. Ce modèle a pour objectif de
contribuer à la compréhension de l’étude complexe et multidisciplinaire de l’évolu-
tion thermique d’un océan de magma en interaction avec une atmosphère primitive
dans le but d’étudier quels paramètres essentiels influencent la condensation d’un
océan d’eau. Nous pensons que cette approche est complémentaire de modèles




En collaboration avec des chercheurs de plusieurs laboratoires (IDES, FAST,
LATMOS, IPGP), j’ai établi un modèle 1-D de refroidissement séculaire d’un océan
de magma primitif par transport convectif de chaleur en symétrie sphérique. Ce
modèle est couplé avec un modèle thermique radiatif-convectif de l’atmosphère dé-
veloppé par Marcq [2012]. Ce couplage s’effectue à travers l’échange d’espèces vo-
latiles entre l’océan de magma et l’atmosphère et la conservation de chaleur à leur
interface. Dans les sections suivantes, je vais tout d’abord présenter succintement le
modèle atmosphérique, puis, dans un second temps, je détaillerai le modèle d’océan
de magma ainsi que le couplage entre ces deux modèles.
3.1. L’atmosphère
Le modèle atmosphérique est un modèle unidimensionnel prenant en compte
les processus convectifs et radiatifs de l’atmosphère. L’atmosphère est constituée
uniquement de H2O condensable et de CO2 non condensable, ainsi que d’une petite
quantité d’azote. Le profil thermique de l’atmosphère est similaire à celui de Kasting
[1988] et Abe and Matsui [1988]. Ce modèle prend également en compte la formation
de nuages dans la troposphère humide.
L’atmosphère est supposée être plan-parallèle et répartie en trois couches
[Kasting, 1988] :
- Une mésosphère isotherme approximativement en équilibre radiatif.
- Optionnellement, une troposphère humide où la pression partielle de vapeur
d’eau PH2O est égale à sa valeur de saturation Psat(T ) et où la température T est
inférieure à la température critique Tc.
- Une troposphère sèche où PH2O < Psat(T ) et T > Tc.
Si la troposphère humide atteint la surface, on peut alors observer la formation
d’un océan d’eau.
Les nuages sont supposés s’étendre sur la totalité de la zone convective humide
et vont avoir un impact important sur le calcul de l’abedo bolométrique de la
planète. La prise en compte de l’effet des nuages sur l’abedo bolométrique est donnée
par cette formule : A = [1− exp (−τc)]Ac + exp (−τc)A0, où τc est l’épaisseur
optique des nuages, A0 l’albedo bolométrique du sol de la planète et Ac l’albedo
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bolométrique des nuages. Selon, les valeurs actuelles pour Venus, A0 = 0.2 et Ac =
0.7.
Le flux radiatif net émis vers l’espace au sommet de l’atmosphère, noté Fnet,
représente la différence entre le flux de chaleur reçu par la planète (dû au rayonne-
ment solaire) et le flux de chaleur émis par la planète dans l’infra-rouge. Ce flux de
chaleur s’exprime à travers la différence entre la température effective et la tempé-
rature d’équilibre, car la planète n’est pas considérée à l’équilibre radiatif du fait




4 − T eq4
)
(3.1)
où Teq est la température d’équilibre défnie comme suit :
σT eq
4 = (1−A)C4 (3.2)
et Teff la température effective définie comme suit :
FIR = σT eff 4 (3.3)
avec σ la constante de Stefan-Boltzmann, A l’albedo bolométrique de la planète, C
la constante solaire (C = 956 Wm−2 si on suppose que la luminosité du jeune soleil
était égale à 70% de la luminosité actuelle du soleil) et FIR le flux de chaleur émis
par la planète dans l’infra-rouge.
Comme nous le verrons dans les sections suivantes, les paramètres A et C sont des
paramètres importants qui vont influer sur le temps de refroidissement de l’océan
de magma, mais aussi et surtout sur la condensation de la vapeur d’eau.
3.2. L’océan de magma
3.2.1. Etat initial
Nous considérons tout d’abord le cas d’un gros impact à la fin de la période
“oligarchic growth” correspondant à un impact du type de celui qui à créé la lune.
Suite à ce gros impact, nous considérons qu’à l’état initial, l’océan de magma est
totalement liquide et son profil thermique est supposé adiabatique (Figure 3.1). La
température potentielle correspondant à cet état initial pour la Terre est considérée
être égale à 4000 K pour une profondeur initiale de l’océan de magma égale à environ
3000 km correspondant à un cas où la fusion du manteau est totale.
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Pour déterminer la température de surface initiale, nous considèrons que le
flux de chaleur qui sort à la surface de l’océan de magma est égal au flux du
corps noir dont l’expression s’écrit comme suit : Fb = σ
(
T s
4 − T eq4
)
où Teq est
la température d’équilibre de la planète. Ainsi, nous considèrons qu’à l’état initial,
la planète n’a pas encore d’atmosphère.
Les quantités initiales de volatils varient de 1.4× 10−2 wt% à 1.4× 10−1 wt%
pour CO2 et pour H2O, correspondant à des pressions partielles variant de 100 bars
à 1000 bars.
3.2.2. Refroidissement convectif
Après un impact, l’océan de magma perd sa chaleur par refroidissement à tra-
vers sa surface. La convection est caractérisée par deux nombres sans dimension :
le nombre de Prandtl Pr = ν/κ qui compare les dissipations visqueuses et ther-
miques et le nombre de Rayleigh qui compare la force de flottaison aux dissipations
thermiques et visqueuses :




où Ts est la température de surface, κ est la diffusivité thermique, k = κρCp est
la conductivité thermique, l est l’échelle de longueur correspondant dans notre cas
à l’épaisseur de l’océan de magma, ν = η/ρ est la viscosité cinématique et η est
la viscosité dynamique à la température Tp de l’intérieur de l’océan de magma.
Pour l’océan de magma Pr ∼ 100 alors que pour un manteau solide, Pr est quasi
infini (∼ 1023). Due à la grande profondeur de l’océan de magma (2900 km s’il
englobe le manteau entier) et à la faible viscosité de l’océan de magma à haute
température (typiquement 0.1 Pa.s ; i.e. [Solomatov, 2000]), Ra est grand, même
pour une très petite différence de température entre la surface et l’intérieur de
l’océan de magma (i.e. Ra ∼ 1026 pour 4T = Tp − Ts = 1°K). En conséquence
l’océan de magma est supposé convecter vigoureusement et son intérieur devrait
être bien mélangé. Dans ce cas, on peut supposer que sa température interne T (r, t),
suit un profil adiabatique. L’évolution thermique de l’océan de magma est gouvernée














où r est l’altitude planétocentrique, qui est la distance au centre de la planète, T la
température, Cp la chaleur spécifique, 4H la différence d’enthalpie spécifique entre
les phases liquide et solide, Fr le flux de chaleur convectif au rayon r, qr est le taux
de production de chaleur radiogénique et ρ la densité moyenne du magma définie
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comme ρ = ρsρm/ (ρm (1− φ) + ρsφ) [Abe, 1993b], ρm étant la densité de la phase
liquide, ρs la densité de la phase solide et φ la fraction de liquide définie comme
suit :
φ = T − Tsol
Tliq − Tsol , [Abe, 1997] (3.6)
avec Tsol et Tliq les températures du solidus et du liquidus. Les variations de densité
sont seulement prises en compte dans les forces de flottaison (approximation de
Boussinesq). Les températures Tsol et Tliq sont tracées en figure 3.1 et sont obtenues
à partir des interpolations des températures de liquidus et de solidus de la Lherzolite
déterminées expérimentalement pour P < 23 GPa et d’un mélange idéal de MgSiO3-
perovskite et MgO à plus haute pression d’après [Takahashi et al., 1993; Zerr and
Boehler , 1993, 1994] (pour détail voir [Abe, 1997]). Le terme 4Hdφ/dT représente























Figure 3.1.: Liquidus (ligne rouge), solidus (ligne bleue) redessinées d’après Abe
[1997]. Les profils de température adiabatique (lignes noires) correspondent à un
océan de magma avec l’épaisseur du manteau de la Terre. Au fur et à mesure que
le refroidissement de l’océan de magma s’effectue, les adiabats croisent les courbes
du liquidus puis du solidus, l’océan de magma solidifiant depuis sa base jusqu’à
la surface (voir également [Elkins-Tanton, 2008; Solomatov, 2000]).
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En comparant les pentes des courbes du liquidus et du solidus avec celles des
adiabats (Fig. 3.1), on remarque que l’océan de magma se solidifie de sa base jusqu’à
la surface car les adiabats croisent les courbes du liquidus et du solidus à partir de
la base de l’océan de magma. Lorsque la fraction de liquide augmente au-delà d’une
fraction critique notée φc (φc = 0.4), il y a un changement abrupt dans le com-
portement rhéologique du liquide partiellement cristallisé [Arzi, 1978; Abe, 1995].
Ce changement drastique est dû essentiellement au changement dans la connectivité
des particules solides. Deux zones principales sont définies, une zone où φ > φc dans
laquelle la viscosité est celle d’un liquide magmatique et une zone où φ < φc où
le mélange a un comportement type-solide et la viscosité augmente drastiquement.
La limite entre ces deux zones est appelée front de rhéologie (d’après [Solomatov,
2000]). Comme précédemment mentionné, je suppose un océan de magma initiale-
ment totalement à l’état liquide, de profondeur fixée Rp − Rb, où Rp est le rayon
de la planète et Rb l’altitude planétocentrique du fond de l’océan de magma. Lors
du refroidissement, les rayons Rs, Rf et Rl (respectivement, les altitudes planéto-
centriques du front de solidification, du front de rhéologie et du fond de la zone
totalement liquide) migrent vers la surface (voir Fig. 3.2). Je suppose que ces deux
couches ne se mélangent pas au regard de ce qui se produit dans les chambres mag-
matiques [Turner and Campbell, 1986; Jaupart and Brandeis, 1986]. En effet Turner
et Campbell [Turner and Campbell, 1986] ont montré que pour une différence de
viscosité suffisamment grande entre deux magmas (ratio de viscosité de l’ordre de
400), les deux fluides se maintiennent séparés. Dans le cas de l’océan de magma,
le contraste de viscosité est beaucoup plus grand, de l’ordre de 1015. Même à des
vitesses de convection plus grandes dans l’océan de magma, ces deux couches de-
vraient se maintenir séparées suivant le critère de Turner et Campbell [Turner and
Campbell, 1986]. Dans la zone partiellement liquide (entre Rf et Rl dans la Fig.
3.2), je suppose une cristallisation à l’équilibre, se qui est une suffisamment bonne
approximation pour des cristaux dont le rayon est inférieur à 1 mm [Solomatov,
2007; Suckale et al., 2012]. Parce que le flux de chaleur à la surface de l’océan de
magma ne devrait pas dépendre trop en détail de la convection solide et du phéno-
mène d’ "overturn" dans la couche solide à la base de l’océan de magma [Solomatov,
2007; Jaupart and Mareschal, 2011], je ne considère pas ici les détails des proces-
sus pétrologiques ni géochimiques s’effectuant dans cette couche solide, même si
ces processus sont essentiels pour comprendre la stratification actuelle de la Terre
[Elkins-Tanton, 2008]. Le profil de température adiabatique dans chaque zone est
donné en appendice A et peut être exprimé en terme de température potentielle.
De récentes données pétrologiques expérimentales à haute pression et température
[Fiquet et al., 2010; Labrosse et al., 2007; Nomura et al., 2011] montrent que les pro-
fils du liquidus et du solidus dans le manteau très profond pourraient être différents
de ceux montrés en Fig. 3.1 et permettraient à long terme l’existence d’une zone
partiellement liquide. Cependant ceci reste débattu [Andrault et al., 2011]. Ainsi
dans le présent travail, je considère seulement l’interaction avec l’atmosphère d’un
océan de magma solidifiant à partir du fond.
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Figure 3.2.: Coupe schématique de l’océan de magma adaptée de [Solomatov,
2007]. Trois zones sont représentées : une zone totalement liquide où T > Tliq.
Une zone partiellement liquide où Tsol < T < Tliq, et enfin une zone solide où
T < Tsol. On définit : Rp le rayon de la planète, Rf l’altitude planétocentrique du
front de rhéologique, Rl celle du fond de la zone totalement liquide, Rs celle du
sommet de la zone solide et Rb celle du fond de l’océan de magma initialement
liquide. Au fur et à mesure du refroidissement de l’océan de magma, ces interfaces
se déplacent vers la surface et Rs, Rf et Rl tendent vers Rp.
Intégrant l’équation 3.5 sur la totalité de l’océan de magma, on obtient (voir









où Tp est la température potentielle, qui est la température d’une parcelle d’océan
de magma ayant subie une décompression adiabatique jusqu’à la pression atmo-
sphérique, Qr la production de chaleur radiogénique et F est le flux de chaleur à la
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surface de l’océan de magma. L’équation 3.7 suppose que le flux de chaleur prove-
nant du noyau à la base de l’océan de magma est négligeable. I et Qr sont définis
dans l’appendice A.
Dans le cas d’une convection de type Rayleigh-Bénard, l’échelle du flux de
chaleur de surface s’écrit comme :
F = C0
k (Tp − Ts)
l
Ran (3.8)
où C0 et n sont des constantes qui dépendent du régime et du chemin de convection
[Malkus, 1954; Siggia, 1994; Grossmann and Lohse, 2000; Solomatov, 2007; Davaille
and Limare, 2007] et l’échelle de l’épaisseur de la couche limite thermique varie
comme :
δ = k (Tp − Ts)
F
(3.9)
L’exposant n = 1/3 dans l’équation 3.8 signifie que la perte de chaleur est
gouvernée seulement par des instabilités locales de la couche limite thermique su-
périeure (CLT) et ne dépend pas explicitement de l’épaisseur de l’océan de magma.
Cette valeur de 1/3 a été observée dans des expériences avec une viscosité constante
pour 106 < Ra < 1010, avec C0 variant entre 0.05 et 0.18 (voir [Siggia, 1994; Davaille
and Limare, 2007] pour plus de détails). D’autre part, l’apparition d’une circula-
tion à grande échelle reliant le haut de la CLT au bas de la couche, soit en raison
de mouvements de turbulence dans des boîtes confinées (pour 108 < Ra < 1014,
voir [Castaing et al., 1989; Grossmann and Lohse, 2000]) soit en raison de fortes
variations de viscosité (e.g. [Solomatov and Moresi, 1997; Androvandi et al., 2011])
donnerait un exposant inférieur à 1/3. Pour un Ra très haut (> 1014), il a été
proposé qu’un régime ultime [Kraichman, 1962] pourrait se mettre en place là où
les CLTs ne limitent pas le transport de chaleur, avec un exposant n = 1/2. Ceci
pourrait avoir été récemment observé dans de très grandes et fines cavités [Cha-
vanne et al., 1997; Ahlers et al., 2012], mais la mise à l’échelle reste controversée et
l’organisation correspondante inconnue. Une autre complication peut survenir pour
l’océan de magma : dans son état liquide, le transport de chaleur et l’organisation
de la convection seraient sensible à la rotation. Cependant, il n’y a pas encore de
consensus sur l’exposant n qui peut être beaucoup plus grand que 1/3 (e.g. [King
et al., 2012]). Ainsi, bien que le régime ne soit pas clairement défini pour le Ra très
grand de l’océan de magma, une valeur de n = 1/3 semble dans ce cadre être suffi-
samment convenable. Ceci est la valeur de l’exposant que j’adopterai pour l’étape
liquide de l’océan de magma, avec C0 = 0.089 (e.g. [Siggia, 1994]).
D’autre part, la définition de Ra (Equation 3.4) montre que F dépend de la
viscosité de l’intérieur de l’océan de magma, et donc de sa température et de son
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contenu en cristaux. C’est l’augmentation de la viscosité lorsque l’océan de magma
refroidit qui va influer sur le style de convection et donc le flux de chaleur lorsque
le front de rhéologie atteint la surface. On considèrera que pour φ > φc, la viscosité
du magma correspond à la viscosité du liquide magmatique contenant des cristaux :
η = ηl(
1− (1−φ)1−φc
)2.5 , [Roscoe, 1952] (3.10)
avec





, [Karki and Stixrude, 2010] (3.11)
la viscosité du liquide magmatique dérivée de l’équation de Vogel-Fulcher-Tammann
(VFT) où A = 0.00024 Pa.s et B = 4600 K.
Pour φ < φc la viscosité du magma est controlée par la viscosité des particules
solides [Solomatov, 2007] :














, [Karato and Wu, 1993] (3.13)
où ηs est la viscosité dynamique, µ est le module de cisaillement, A est le facteur
pré-exponentiel, h est la taille de grain, b est le vecteur longueur de Burger, E est
l’énergie d’activation, V est le volume d’activation, R est la constante des gaz parfait
et αn est une constante qui dépend du mécanisme à l’oeuvre lors de la déformation
plastique (creep mechanism). Il existe deux types de mécanisme : la déformation
plastique par diffusion des défauts dans le système cristallin qui est favorisé lorsque
les roches subissent une faible contrainte déviatorique et que la température est
élevée et la déformation plastique par dislocation qui est favorisé lorsque les roches
subissent une forte contrainte déviatorique [Karato and Wu, 1993]. Dans notre cas,
on considère que les roches subissent de faible contraintes déviatoriques du fait
qu’elles sont en cours de formation au cours du refroidissement. De plus, l’océan
de magma étant probablement très hydraté, la présence de l’eau abaisse le seuil
de contrainte nécessaire pour déformer la roche. Ainsi, pour un “diffusion creep
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mechanism” hydraté, je prend comme valeur αn = 26 [Mei et al., 2002]. Contraire-
ment aux modèles précédents, j’inclus donc la dépendance explicite de la viscosité
du magma à la température potentielle, en plus de sa dépendance aux fractions de
cristaux.
Quand, dû au refroidissement, le front de rhéologie (φ < 0.4) atteint la surface
de la planète, le type de convection change. L’augmentation drastique de la visco-
sité à la surface marque le début de l’accroissement d’une couche limite thermique
visqueuse et froide plus épaisse, et de fait le changement de régime convectif. Des
simulations numériques (e.g. [Solomatov and Moresi, 1997]) et des expériences en
laboratoire (e.g. [Androvandi et al., 2011]) ont montré que pour un régime convectif
impliquant des couches limites très visqueuses susceptibles de subducter, l’exposant
est tel que n = 0.29. De plus, la prise en compte de la résistance à la flexion de la
CLT lithosphérique dans les zones de subduction [Conrad and Hager , 1999] et/ou
les effets d’une croûte basaltique [Davies, 1999] ou de la déshydratation sur la visco-
sité et la densité de la CLT [Korenaga, 2006] abaisse encore d’avantage l’exposant n.
Pour prendre en compte ce régime de convection, l’exposant n décroit jusqu’à la va-
leur de 0.25 dans le modèle. Ce régime est certainement plus proche de la tectonique
des plaques que d’un océan de magma liquide turbulent, et il est tentant d’assimiler
le haut de la CLT visqueuse et froide avec une “plaque lithosphérique”. Cependant,
les mécanismes de la transition d’un océan de magma liquide à la tectonique des
plaques dans un manteau type-solide sont toujours débattus, et probablement très
compliqués (voir [Bercovici et al., 2000; Van Hunen et al., 2008; Lowman, 2011]).
Ce modèle simplifié est juste une première approximation.
Dans la structure détaillée ci-dessus, le refroidissement de l’océan de magma
s’effectue en trois étapes principales : (i) une première étape, lorsque l’océan de
magma est totalement liquide, (ii) une seconde étape lorsque des cristaux nucléent
et sont mélangés avec le liquide, le front de rhéologie se déplaçant vers la surface
et finalement (iii) une troisième étape qui est appelée étape “Mush” dans la section
suivante et qui commence lorsque le front de rhéologie (φ < 0.4) atteint la surface.
Il date alors la fin de la phase d’océan de magma.
Le taux de production de chaleur radiogénique qr est déterminé à partir des
concentrations actuelles d’uranium, thorium et potassium [Schubert et al., 2001;
Jaupart and Mareschal, 2011], mais aussi à partir de la concentration initiale en
26Al car cet isotope radioactif peut avoir une influence significative sur le début
de la solidification de l’océan de magma. A partir de la concentration initiale et
de la loi de décroissance radioactive, on peut déterminer l’évolution temporelle de
chaque isotope radioactif. Le taux de production de chaleur radiogénique s’écrit
alors comme suit :
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qr = 0.9928 [U ]aH238U exp (−λ238U (t− t0)) +
0.0072 [U ]aH235U exp (−λ235U (t− t0)) + [Th]aH232Th exp (−λ232Th (t− t0)) +
1.17×10−4 [K]aH40K exp (−λ40K (t− t0))+5×10−5 [Al]aH26Al exp (−λ26Alt)
(3.14)
où λi est la constante de décroissance radioactive pour chaque isotope, H la pro-
duction de chaleur par unité de masse d’isotope et t0 l’age de la planète (voir table
3.1). Les concentrations des éléments [U ]a, [Th]a, [K]a et [Al]a sont des valeurs
actuelles appropriées à la Terre silicatée, pour lesquelles nous utilisons des valeurs
chondritiques typiques [Allègre et al., 1995; McDonough and Sun, 1995; Taylor and
McLennan, 1995; Lodders and Fegley, 1998; Javoy, 1999] (voir table 3.2).
Table 3.1.: Paramètres physiques utilisés.
Symbole Valeur Définition
Cp 1000 J/kgK Chaleur spécifique
ρm 4000 kg/m2 Densité du liquide
ρs 4200 kg/m2 Densité du solide
∆ρ 200 kg/m2 Différence densité liquide-solide
∆H 4× 105 J/kg Différence d’enthalpie spécifique
κ 10−6 m2/s Diffusivité thermique
µ 80 GPa Module de cisaillement
A 5.3× 1015 Facteur pré-exponentiel
h 1 mm Taille de grain
b 0.5 nm Vecteur longeur de Burger
E 240 kJ/mol Energie d’activation
V 5 cm3/mol Volume d’activation
R 8.314 J/mol.K Constante des gaz parfaits
αn 26 Coefficient de la dépendance de la viscosité sur la fraction de liquide
t0 4.55 Ga Age de la Terre
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Chapitre 3 Modèle numérique
3.2.3. Les échanges de volatils
Comme indiqué dans le chapitre introductif, suivant la nature et la taille de
l’impactant, celui-ci est susceptible d’apporter une quantité plus ou moins impor-
tante de volatils. Lors de l’impact, seule une fraction de la masse de l’impactant est
intégré à la planète impactée, le reste du corps étant expulsé vers l’espace [Morbi-
delli et al., 2012]. Les volatils sont donc supposés ici être initialement dissous dans
l’océan de magma. Parce que la répartition entre la fraction apportée et érodée
n’est pas bien connue, je n’ai pas considéré ici la formation d’une atmosphère par
les volatils vaporisés sous l’effet de l’impact.
Au cours du refroidissement de l’océan de magma, les volatils sont exsolvés
vers l’atmosphère. L’échelle de vitesse caractérisant les mouvements de convection
dans le cas d’une convection type-liquide peut s’écrire [Priestley, 1957, 1959; Solo-







où α est le coefficient de dilatation thermique, g l’accélération gravitationnelle, F le
flux de chaleur convectif, ρ la densité moyenne du magma, Cp la chaleur spécifique
et l l’échelle de longueur correspondant ici à la profondeur de l’océan de magma. La
vitesse de convection avant que le front de rhéologie n’atteigne la surface varie de 5
m/s au début du refroidissement à 5× 10−4 m/s juste avant le changement de type
de convection. Quand le front de rhéologie atteint la surface, nous basculons vers un
autre type de convection qui est proche de la convection type-solide. Avant l’appari-
tion du front de rhéologie, un petit volume de magma est remonté en surface par les
mouvements convectifs en quelques semaines quand la convection est vigoureuse et
jusqu’à quelques mois lorsque l’on s’approche d’un style de convection type solide.
Comparé au temps de refroidissement de l’océan de magma, il est supposé que pour
une convection type-liquide, la fraction massique de volatils dissous dans l’océan de
magma est en équilibre avec le contenu atmosphérique en volatils à chaque pas de
temps dû aux courants convectifs à différentes échelles. Quand nous approchons la
convection type-solide, il est considéré que les volatils sont transportés puis exsol-
vés en surface par percolation du liquide à travers des canaux formés dans le milieu
poreux. La vitesse de percolation est donnée comme suit [Solomatov, 2007] :
vperc =
g4ρd2φ2
150ηl (1− φ) (3.16)
où 4ρ est la différence de densité entre les phases liquide et solide et d la taille des
particules solides. Puisque la taille moyenne des particules solides grossit au cours
de la solidification de l’océan de magma, on considère que la vitesse de percolation
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est toujours plus rapide que la vitesse du front de solidification. En conséquence,
on suppose que les volatils peuvent voyager vers la surface plus rapidement que la
propagation du front de solidification, et on considère que la fraction massique de
volatils dissous dans la partie liquide de l’océan de magma est en équilibre avec le
contenu atmosphérique en volatils à chaque pas de temps. L’équilibre de la masse




Pvol = X0M0 (3.17)
où kvol est le coefficient de distribution pour chaque espèce volatile entre les phases





oùMsperov etMslherz sont respectivement les masses des phases solides de Perovskite
et de Lherzolite, kvolperov et kvollherz les coefficients de partition des volatils (H2O ou
CO2) entre les phases liquide et solide respectivement de Perovskite et de Lherzolite
[Elkins-Tanton, 2008] (voir table 3.3). La variable Xvol est la fraction massique
de volatils dans le magma, Mliquide et Msolide sont respectivement les masses des
phases liquide et solide, X0 est la fraction massique initiale de volatils, M0 est la







, [Caroll and Holloway, 1994] (3.19)
PCO2 =
XCO2
4.4× 10−12 , [Pan et al., 1991] (3.20)
Les pressions partielles sont utilisées comme entrées pour le modèle atmosphérique.
En effet, l’effet de serre dépend de l’opacité de l’atmosphère qui varie avec la pro-
portion relative de chaque composant gazeux.
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3.3. Le couplage atmosphère-océan de magma
Les modèles d’océan de magma et atmosphérique radiatif-convectif [Marcq,
2012] décrits ci-dessus sont destinés à être couplés. Ce couplage s’effectue au niveau
de l’interface entre l’océan de magma et l’atmosphère au travers des échanges de
chaleur et de volatils. Afin de calculer les flux de chaleur convectif et atmosphérique,
il est nécessaire de déterminer la température de surface (equation 3.8 pour le flux
convectif et équation 3.1 pour le flux atmosphérique, où Teff dépend de Ts). C’est
pourquoi, une méthode itérative similaire à la méthode de Raphson-Newton a été
utilisée pour équilibrer les flux de chaleur convectif et atmosphérique à travers
une modification itérative de la température de surface. Cette boucle itérative est
conditionnée par un critère d’arrêt pour lequel |Fnet − F | < ε où ε est égal à 10−1.
Ce seuil est suffisant pour considèrer qu’il existe un équilibre entre ces deux flux.
Si cette inégalité n’est pas satisfaite, alors la température de surface est ajustée par
un facteur 4Ts et les flux de chaleur F et Fnet sont recalculés mais avec la même
température potentielle et les mêmes pressions partielles de gaz. Sinon, la boucle
itérative prend fin pour ce pas de temps et on obtient un flux de chaleur équilibré
entre les deux réservoirs et une température de surface.
Cette boucle itérative s’inscrit elle-même dans une boucle temporelle au cours
de laquelle la température potentielle et les pressions partielles de gaz nécessaires
au calcul du flux de chaleur atmosphérique sont calculées. Au premier pas de temps,
les températures potentielle et de surface sont déjà définies par l’état initial, et les
premières pressions partielles de gaz sont calculées à partir de la température po-
tentielle. En effet, les différentes masses nécessaires au calcul de l’équilibre de masse
des volatils (équation 3.17) sont obtenues à partir des profils thermiques construits
eux-même à partir de la température potentielle (Appendice A). Une fois ces pa-
ramètres établis, la boucle itérative commence et ne s’achève qu’une fois l’équilibre
entre les flux convectif et atmosphérique atteint. Une fois l’égalité satisfaite, une
nouvelle itération temporelle commence et une nouvelle température potentielle est
calculée à partir de l’équation 3.7. Cette nouvelle température potentielle permet
de calculer les nouvelles pressions partielles nécessaires au calcul du nouveau flux
atmosphérique et la température de surface calculée au pas de temps précédent
devient la nouvelle température de surface initiale. Il est à noter que le modèle at-
mosphérique est limitée par un seuil de pression totale de gaz d’environ 1000 bars.
En effet, une trop grande quantité de gaz dans l’atmosphère ferait exagérément
augmenter l’épaisseur de l’atmosphère et fausserait les résultats obtenus. Le pas de
temps qui est considéré dans ce modèle est adaptatif. En effet, il a été observé que
la variation du pas de temps a peu d’impact sur les résultats. C’est pourquoi, afin
de limiter le temps de calcul, le pas de temps a été ajusté en fonction de la vitesse
de refroidissement déterminée par l’équation 3.7. Une schématisation du couplage
décrit ci-dessus est illustrée sur la figure 3.3.
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Equations (16 - 17) 








      
   
 
   
Equation (14) 
Figure 3.3.: Flow chart de la méthode numérique. 55

4. Résultats
Dans cette section, j’ai fait varier différents paramètres clés comme la présence
ou non d’une atmosphère, la quantité initiale de volatils, le taux de production de
chaleur radioactive et la distance de la planète au soleil. Ceci afin d’étudier leurs
influences sur les principaux temps caractéristiques que sont la durée de la phase
d’océan de magma tp et le temps requis pour condenser la vapeur d’eau tc. Dans la
quasi totalité des cas, ces deux temps sont similaires. Les valeurs utilisées pour les
différentes figures sont répertoriées dans la table 4.1.
4.1. Influence d’une atmosphère primitive massive
Le modèle atmosphérique utilisé dans la simulation est décrit en détail dans
un papier récemment publié par Marcq [2012]. Il prend en compte deux gaz à effet
de serre majeurs : H2O et CO2. J’ai utilisé dans le cas nominal un contenu d’H2O
similaire au contenu des océans terrestres, équivalent à une pression partielle de 300
bars d’H2O (4.3× 10−2 wt%) en supposant que la totalité de l’eau ait été dégazée
et qu’il n’y ait pas de condensation. Pour Venus et Mars, nous avons mis à l’échelle
cette valeur en supposant que le rapport entre la masse d’eau et la masse de la
planète est le même, en faisant l’hypothèse que les trois planètes ont été formées
à partir d’embryons contenant la même quantité d’eau. J’ai procédé de la même
manière pour le CO2 en choisissant une pression partielle de 100 bars (1.4 × 10−2
wt%), qui est équivalent au contenu de CO2 atmosphérique sur Venus.
Il est généralement considéré que le manteau terrestre actuel pourrait contenir
l’équivalent d’un océan d’eau et que par conséquent, l’inventaire total de la Terre
pourrait être de deux océans voir même plus si le manteau est plus riche en eau que
ce qui est estimé. L’inventaire initial d’H2O sur les planètes telluriques peut avoir
été beaucoup plus grand [Raymond et al., 2006], jusqu’à plusieurs dizaines d’océans,
mais l’ échappement hydrodynamique pourrait avoir enlevé la plus grande partie de
l’eau initiale (voir e.g. [Gillmann et al., 2009]). Dans la présente étude, je me suis
limité à des inventaires initiaux en H2O et CO2 peuvent varier jusqu’à une pression
partielle équivalente à 1000 bars. Nous prenons également en compte une pression
partielle constante de N2 de 5 bars. Une comparaison entre un océan de magma
sans couverture atmosphérique et un océan de magma couplé avec une atmosphère




























































































































































































































































































































10-6 10-4 10-2 1 100 10-6 10-4 10-2 1 100 10-6 10-4 10-2 1 100
Figure 4.1.: Evolution temporelle des principaux paramètres lorsque (1) (a, b, c,
d) il n’y a pas d’atmosphère, (2) (e, f, g, h) l’atmosphère est traitée comme un
émetteur gris [Elkins-Tanton, 2008] , (3) (i, j, k, l) on utilise le modèle atmo-
sphèrique convectif-radiatif. L’évolution temporelle (a, e, i) des températures de
surface (ligne verte) et potentielle (ligne noire), (b, f, j) de l’épaisseur de la couche
limite, (c, g, k) du nombre de Rayleigh et (d, h, e) du flux de chaleur. Pour les 3
cas ci-dessus, le début de l’étape “Mush” correspond au temps auquel une couche
limite froide (tp) commence à se développer. La condensation de vapeur d’eau se
produit également à ce temps (tc). La fin de l’étape “Hard magma ocean” de Abe
[1993a] est définie lorsque le flux de chaleur chute en dessous de 1 Wm −2 corres-
pondant ici à 30 millions d’années. A titre de comparaison, on a également tracé
une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98% de solidification en volume
[Elkins-Tanton, 2008]. Les paramètres utilisés pour ce graphe sont donnés dans
la table 4.1.
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4.1 Influence d’une atmosphère primitive massive
La viscosité de l’océan de magma augmente brutalement lorsque le front de
rhéologie (φ < 0.4) atteint la surface, comme illustré par la décroissance du nombre
de Rayleigh (Fig. 4.1c, g and k) indiquant un affaiblissement de la vigueur de la
convection associée à l’augmentation de l’épaisseur de la couche limite de surface
jusqu’à 1 km à cette étape (Fig 4.1b, f et j).
La croissance de la couche limite correspond à une chute de la température de
surface due à l’augmentation de la viscosité. Cette couche limite type-solide froide
est très fine lorsqu’elle se forme. Elle devrait casser facilement à la surface de l’océan
de magma. Dans ce cas, le type de convection change et une convection type-solide
(“hard ocean regime” de Abe [1993a]) s’initie. A cette étape, la fraction volumique
de solide atteint 98% (ligne verticale en pointillés sur les figures). Pour donner un
ordre de grandeur, si on suppose que tout le liquide magmatique correspondant à
ce pourcentage est localisé à la surface du manteau, l’épaisseur de la couche liquide
est égale à environ 35 km, ce qui correspond approximativement à l’épaisseur de la
lithosphère océanique. Actuellement, la fraction totale de liquide est estimée être
plus petite que 0.1% [Hirschmann, 2009]. Au-delà de 98% de fraction volumique de
solide, le transfert de chaleur est assuré par la convection solide. Nous avons fait
une simulation comparant la présence ou non de plaques après la fin de la phase
d’océan de magma lorsque la convection devient type-solide (Fig 4.2). Pour cela,
nous avons changé l’indice n de l’équation 3.8. Il est de 0.33 dans le cas standard
et de 0.25 dans le cas d’un régime de plaques “mobile”. On constate alors que
le temps de solidification total du manteau est environ 5 fois plus long dans un
régime de plaques “mobile” que dans le cas standard. Ceci s’explique par le fait que
la chaleur du manteau s’évacue avec beaucoup plus de difficulté dans le cas où des
plaques couvriraient la majeure partie de la surface de la planète. Cette chaleur non
dissipée va alors être contenue dans le manteau plus longtemps et donc maintenir
la température de celui-ci haute durant une plus longue période que dans le cas
standard. Les plaques vont donc avoir un rôle primordial dans la solidification du
manteau d’une planète. Cependant cela n’est pas l’objet de cette thèse, néanmoins,
une estimation au premier ordre du temps requis pour une solidification complète
du manteau sera faite.
La présence d’une atmosphère massive entraîne une augmentation de la tem-
pérature de surface de la planète et un ralentissement du processus de refroidisse-
ment de l’océan de magma. Comme vu dans la figure 4.1e (avec comme inventaire
initial en H2O, CO2 et N2, respectivement 300 bar, 100 bar et 5 bar), la tempé-
rature de surface est beaucoup plus proche de la température potentielle lorsque
l’atmosphère est présente que lorsqu’elle est absente (Fig. 4.1a). De plus, l’effet de
serre agit pour augmenter la durée des étapes “totalement liquide” et “partiellement
liquide” et en conséquence retarde le début de l’étape “Mush” (Fig 4.1b et f).
À une température de surface seuil d’environ 2350 K, les couches supérieures
de l’atmosphère sont chaudes et la température radiative Teff de la planète est située
entre 350 K et 400 K (voir Figure 1 de [Marcq, 2012]). Lorsque le flux radiatif net
Fnet est haut, la chaleur est rayonnée vers l’espace facilement et l’atmosphère ne
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contre pas efficacement le refroidissement radiatif de la planète. Pour le contenu en























































10-6 10-4 10-2 1 100
Figure 4.2.: Evolution temporelle des températures potentielle (ligne noire) et de
surface (ligne verte) dans (a) le cas standard et dans (b) le cas où un régime de
plaques “mobile” se met en place après la fin de la phase d’océan de magma. La
condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin de la phase d’océan de magma
(tc= tp). Elle se produit au début de l’étape“Mush” représenté par les lignes ver-
ticales sur la figure. A titre de comparaison, on a également tracé une ligne poin-
tillée correspondant à un seuil de 98% de solidification en volume [Elkins-Tanton,
2008]
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4.1 Influence d’une atmosphère primitive massive
Le temps pour qu’une température de surface de 2000 K soit atteinte est moins
d’un millier d’années sans atmosphère et moins d’une centaine de milliers d’années
avec la présence d’une atmosphère, ce qui est court au regard des échelles de temps
géologiques (Fig. 4.1a, b, i et j). Quand la température chute en dessous de 2000
K, la haute atmosphère refroidit rapidement et développe une couverture nuageuse
substantielle. La température radiative est réduite à 230 K, puis ralentit le refroi-
dissement radiatif du système. La durée de l’étape partiellement liquide augmente
d’un millier d’années en l’absence d’une atmosphère à plus d’un million d’années
en présence d’une atmosphère (Fig. 4.1a, b, i et j).
Il est possible que les très hautes températures atmosphériques puissent pro-
voquer la dissociation thermique des composants atmosphériques (CO2, H2O) en
molécules plus légères (CO, H2), modifiant ainsi le gradient adiabatique dans la
couche convective de l’atmosphère, de sorte que le flux thermique est sous-estimé
dans ce processus. Toutefois, si le refroidissement atmosphérique est suffisamment
rapide, ces espèces plus légères pourraient atteindre les couches radiatives et leur
opacité supplémentaire dans l’infrarouge thermique pourrait diminuer le flux ther-
mique. Etant donné que ces processus se déroulent uniquement à des températures
de surface très élevées (plus de 2000 K), il est possible de les ignorer durant la plus
longue partie des simulations.
Lorsque la couverture atmosphérique est présente, la phase d’océan de magma
s’achève au bout de 1.5 Ma, alors qu’elle s’achève en 4000 ans lorsque l’atmosphère
n’est pas présente. Ces temps sont en accord avec les durées de la phase d’océan
de magma estimées par Solomatov [2000, 2007], sachant que ces estimations ne
prennent pas en compte l’évolution du flux de chaleur avec le temps. Nous compa-
rons ensuite nos résultats avec ceux obtenus lorsque l’atmosphère est traitée comme
un émetteur gris [Elkins-Tanton, 2008] (Fig. 4.1e-h). La durée de l’étape partielle-
ment liquide, qui est de 200 mille ans dans le cas où l’atmosphère est traitée comme
un émetteur gris, est de plus d’un million d’années selon notre modèle atmosphé-
rique plus réaliste (notez le “plateau” juste avant l’étape “Mush” dans la figure
4.1h).
Plus tard, durant l’étape “Mush”, le refroidissement radiatif du système ra-
lentit en même temps que le flux de chaleur. Parce que nous prenons en compte la
condensation de la vapeur d’eau, nous n’observons aucune décroissance de la tem-
pérature de surface durant l’étape “Mush” dans le modèle (Fig. 4.1i). En effet, la
pression partielle de vapeur d’eau se maintient constante et stabilise la tempéra-
ture de surface durant cette étape. Notez que, dans la figure 4.1i, la température
de surface durant l’étape “Mush” doit être surestimée. En effet, à cette étape, le
CO2 contribue au réchauffement de la surface par l’effet de serre et on ne considère
pas ici la dissolution du CO2 dans l’eau liquide, un processus qui se produit par la
formation de carbonates sur Terre. Si une partie du CO2 est séquestrée en carbo-
nates, l’effet de chauffage du CO2 est réduit. Ce processus pourrait avoir joué un
role important en contrôlant la température de surface à la fin de la solidification
de l’océan de magma.
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4.2. Influence des volatils H2O et CO2
Les volatils ont un impact significatif sur les différents temps caractéristiques
lorsqu’ils sont dégazés dans l’atmosphère. En effet, ces gaz génèrent un effet de
serre et influencent significativement la température de surface. La quantité finale
de volatils relachés dans l’atmosphère durant la solidification dépend bien sûr direc-
tement des fractions massiques initiales de volatils initialement dissous dans l’océan
de magma. Mais également, la libération des volatils au cours du temps (le chemin
de dégazage) dépend de l’évolution temporelle de la quantité de liquide magmatique.
En conséquence, l’évolution temporelle peut être influencée soit par la profondeur
initiale de l’océan de magma, soit par exemple, par la forme des courbes du liquidus
et solidus.
4.2.1. Fractions massiques initiales de volatils
Basé sur la connaissance des contenus initiaux en volatils des protoplanètes
et les scénarios d’accrétion (e.g. [Raymond et al., 2006]), il est probable que le
contenu initial en volatils dissous dans l’océan de magma soit un des paramètres
clé gouvernant le temps de solidification en infuant sur l’effet de serre. Dans cette
section, nous étudions l’influence des inventaires de volatils sur la fin de la phase
d’océan de magma (tp). L’étude a été conduite pour des fractions massiques initiales
d’espèces volatiles (H2O et CO2) variant de 1.4×10−2 wt% à 1.4×10−1 wt%, ce qui
est équivalent à des pressions globales variant de 100 bars à 1000 bars. Au dessus
d’un seuil de pression de gaz totale de 1000 bars, on atteint la limite supérieure
du modèle atmosphèrique car l’épaisseur de l’atmosphère devient trop grande au
regard des autres hypothèses du modèle.
La figure 4.3 montre l’évolution de la durée de la phase d’océan de magma
(tp) en fonction du contenu initial en H2O et CO2. Lorsque l’une des deux espèces
volatiles varie (de 1.4×10−2 wt% à 1.4×10−1wt%), l’autre est maintenue constante
à une quantité initiale de 1.4× 10−2 wt%. Le temps tp est très sensible au contenu
initial en H2O, variant de 0.2 à presque 3 millions d’années, alors que pour le CO2 la
différence est seulement de quelques milliers d’années. Ceci est dû au fait que H2O
a un plus grand pouvoir radiatif que le CO2. En effet, H2O absorbe la radiation
IR sur une plus large gamme de longueurs d’ondes que le CO2. Si on compare
mes résultats avec les résultats obtenus en utilisant un traitement plus simple pour
l’atmosphère tel qu’une atmosphère “grise” (Fig. 4.3), on trouve que la durée de
la phase d’océan de magma est plus courte d’environ un ordre de grandeur. Cette
différence est probablement due à une sous-estimation de l’effet de serre dans le
dernier cas. Si on compare maintenant la durée de la phase d’océan de magma en
considèrant une atmosphère “grise” (150 mille ans) avec les résultats obtenus par
Elkins-Tanton [2008] pour la même quantité initiale de volatils (60 mille ans), on
met en lumière l’effet de la viscosité sur les différentes échelles de temps.
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Figure 4.3.: Durée de la phase d’océan de magma en fonction des fractions mas-
siques initiales de H2O (ligne bleue) et CO2 (ligne rouge). Les points noirs cor-
respondent au temps nécessaire pour solidifier 98% de l’océan de magma [Elkins-
Tanton, 2008] lorsque (1) il y a couplage avec le modèle atmosphèrique radiatif-
convectif, (2) il y a couplage avec une atmosphère grise, (3) on utilise les résultats
de Elkins-Tanton [2008]. Pour ces trois cas, le contenu initial en CO2 est de 10−2
wt% et en H2O de 5×10−2 wt%. Les paramètres utilisés pour ce graphe sont don-
nés dans la Table 4.1.
En effet, si on met à l’échelle la conservation de l’énergie (équation 3.5), on obtient







avec 4T = Tp − Ts et d’autres paramètres définis en Table 3.1. Si on considère
l’équation 4.1 et étant donné que la viscosité est le seul paramètre qui a différentes
valeurs pour les deux modèles lorsque l’atmosphère est traitée comme un émetteur
gris, le ratio de l’échelle de temps est proportionnel à la puissance 1/3 du ratio de
la viscosité. Dans notre cas, la viscosité du magma atteint 4 Pa.s dans les 20 mille
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dernières années avant tp, ce qui est 4 à 40 fois plus grand que les valeurs utilisées
dans [Elkins-Tanton, 2008]. La différence de temps entre les points 2 et 3 de la figure
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Figure 4.4.: Evolution temporelle de la pression partielle de H2O non conden-
sée (ligne verte), de H2O total (condensée et non condensée) (ligne noire) et
de CO2 (ligne rouge) pour des quantités initiales de H2O de 1,4×10−2 wt% (a) et
1,4×10−1 wt% (b). La fraction massique de CO2 dissoute est constante et égale à
1,4×10−2 wt%. La condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin de la phase
d’océan de magma (tc= tp). Elle se produit au début de l’étape“Mush” représenté
par les lignes verticales sur la figure. A titre de comparaison, on a également tracé
une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98% de solidification en volume
[Elkins-Tanton, 2008]. Les paramètres utilisés pour ce graphe sont donnés dans
la Table 4.1.
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4.2 Influence des volatils H2O et CO2
La figure 4.4 montre le chemin de dégazage pour les deux cas extrêmes de la
figure 4.3 i.e. : 1.4 × 10−2 wt% d’H2O et 1.4 × 10−1 wt% d’H2O. Elle montre en-
core que la différence entre les valeurs de tp lorsque l’atmosphère est traitée comme
un émetteur gris et le modèle atmosphèrique couplé plus précis, augmente avec le
contenu initial en H2O. Ces résultats semblent confirmer une sous-estimation de
l’effet de serre dans le cas de l’atmosphère “grise”. Cette figure montre également
que le CO2 est expulsé très tôt (99% est expulsé en quelques centaines de milliers
d’années) à cause de sa faible solubilité dans les magmas (Equation 3.20). Le déga-
zage de l’eau, au contraire, s’effectue à la fin de l’étape partiellement liquide lorsque
le liquide devient sursaturé en eau dissoute. La figure 4.5 montre la loi de solubilité
pour l’eau dans les magmas, chaque point représentant l’évolution temporelle du
contenu en eau dissoute. On peut noter que, dû aux pentes spécifiques des courbes
du liquidus et du solidus, le processus de solidification implique une rapide décrois-
sance de la fraction de liquide et donc une augmentation de la fraction massique de
l’eau dissoute entre 100 mille ans et 1 Ma, correspondant aux pics observés dans la
pression partielle des volatils en figure 4.4. Notez que dans la figure 4.4, la pression
partielle finale d’H2O (condensée + non condensée) ne correspond pas à la quantité
initiale dissoute dans l’océan de magma. Ceci est dû au fait qu’une partie de l’eau





























Figure 4.5.: Fraction massique d’eau en fonction de la pression partielle de vapeur
d’eau selon [Caroll and Holloway, 1994] (équation 3.19). Les paramètres utilisés
pour ce graphe sont donnés dans la Table 4.1.
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4.2.2. Les courbes du liquidus-solidus
Les courbes du liquidus et du solidus utilisées dans notre modèle (Figure 4.6d)
sont construites à partir de données expérimentales pour la lherzolite à des pressions
inférieures à 23 GPa [Takahashi et al., 1993] et sur la perovskite pour une pression
supérieure à 23 GPa [Takahashi et al., 1993; Zerr and Boehler , 1993, 1994]. Les
irrégularités dans les courbes observées à la profondeur d’environ 600 km corres-
pondent à un changement dans la minéralogie du manteau entre la lherzolite et la
perovskite. Parce que les minéralogies des planètes telluriques primitives peuvent
différer d’une planète à une autre, et aussi parce que les courbes du liquidus et
du solidus peuvent présenter certaines incertitudes, je trouve qu’il est intéressant
d’étudier l’influence de la pente de ces profils du liquidus-solidus sur les différents
temps caractéristiques (tc, le temps au cours duquel la vapeur d’eau condense et
tp). Nous comparons les résultats obtenus lors de l’utilisation des profils classiques
du liquidus-solidus comme dans [Abe, 1997] avec ceux obtenus pour des profils sim-
plifiés, estimés par des lignes droites.
Quand les profils du liquidus-solidus sont des lignes droites (Figure 4.6a), on
observe que les volatils, et particulièrement l’eau, sont expulsés plus tard dans l’his-
toire de la solidification de l’océan de magma (Figure 4.6c). On observe également
que lors de l’utilisation des courbes du liquidus-solidus de la figure 4.6b, l’étape
“Mush” et la condensation de la vapeur d’eau s’effectuent à une plus faible fraction
de liquide que dans le cas de l’utilisation des courbes droites de la figure 4.6a (voir
figure 4.6b-a et 4.6e-f).
Les figures 4.6b et 4.6e montrent l’évolution de la fraction volumique de liquide
du magma dans les deux cas considérés. Quand on utilise les courbes “classiques”
de liquidus-solidus, le volume de magma décroit plus rapidement à la fin de la
solidification, dû à la pente abrupte de la courbe et comme résultat, il y a un violent
dégazage des volatils vers l’atmosphère à ce temps (figure 4.6f). En l’absence de
telles irrégularités dans les profils de liquidus-solidus (figure 4.6a), l’exsolution des
volatils se fait graduellement jusqu’à la fin de la solidification de l’océan de magma
(figure 4.6c). A la fin de la solidification, le contenu total de volatils délivré vers
l’atmosphère est le même dans les deux cas car on démarre avec le même contenu
en volatils initial. On peut noter que la durée de la phase de l’océan de magma est
plus longue quand la fraction volumique de liquide décroit en une courte période
de temps que quand la solidification est plus graduelle. Cela montre le lien étroit
entre le processus de solidification et l’évolution de la composition de l’atmosphère
du au dégazage. De petites variations dans la forme de la pente des courbes du
liquidus-solidus pouvant avoir un important effet sur la fin de la phase d’océan de
magma et sur le temps auquel la condensation de l’eau est effective, dans notre cas
variant entre 0.8 Ma et 2 Ma.
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Figure 4.6.: Evolution de : (b-e) la fraction de liquide volumétrique, (c) et (f) la
pression partielle pour deux différents profils de liquidus-solidus (a) et (b) définis
dans le texte principal. La condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin
de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il correspond au début de l’étape“Mush”
représenté par les lignes verticales sur la figure. A titre de comparaison, on a
également tracé une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98% de solidifi-
cation en volume [Elkins-Tanton, 2008]. Les paramètres utilisés pour ce graphe
sont donnés dans la Table 4.1.
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4.2.3. Profondeur initiale de l’océan de magma
De récents modèles d’accrétion (e.g. [Raymond et al., 2006]) montrent qu’il
y a encore des incertitudes concernant les scénarios plausibles pour la formation
des planètes telluriques. Le fait que les planètes telluriques subissent des collisions
géantes durant leur formation est encore une chose débattue (e.g. [Horner et al.,
2009]). Etant donné que la profondeur initiale de l’océan de magma dépend de la
vitesse et du rayon de l’impactant ainsi que de la gravité de la planète, il paraît
interressant d’étudier dans cette section différentes profondeurs d’océan de magma
correspondant à différents scénarios d’impacts. Il a été suggéré qu’un impact géant
avec une vitesse d’impactant d’environ 10-15 km/s est capable de fondre le manteau
entier de la planète [Tonks and Melosh, 1993]. Si on considère la même quantité
initiale de volatils de 1.4 × 10−2 wt% pour CO2 et 4.3 × 10−2 wt% pour H2O,
pour une profondeur d’océan de magma de 500 km, tp est d’environ 120 mille ans,
alors que pour un manteau complétement liquide de 2885 km, tp est de 1.4 Ma. Ce
résultat était intuitivement attendu car pour la même fraction massique initiale de
volatils, plus la profondeur de l’océan de magma est grande, plus la quantité initiale
de volatils est grande et plus il y a de H2O relâché vers l’atmosphère, augmentant
ainsi l’effet de serre et les temps caractéristiques.
4.3. Influence du taux de production de chaleur
radiogénique
Durant la formation planétaire, le chauffage interne est principalement pro-
duit par des éléments radiogéniques contenus dans le matériel constitutif primitif.
Certains éléments radiogéniques de courte période tel que l’aluminium 26 (26Al)
générent une chaleur abondante au début de la formation du système solaire avant
de disparaitre rapidement et pourraient être responsable de la différenciation des
corps qui ont formés les planètes [Breuer and Moore, 2007]. D’autres éléments radio-
géniques tels que l’uranium (U), le thorium (Th) et le potassium (K), qui ont une
longue période, ont une influence à la fin de la solidification de l’océan de magma,
quand le flux de chaleur devient faible. Les éléments de longue période n’impactent
pas la durée des étapes partiellement et totalement liquide, mais augmentent la
durée de l’étape “Mush” de 300 Ma à 1.5 Ga (Figure 4.7a et b). En revanche, les
éléments de courte période ont une influence durant les étapes partiellement et to-
talement liquide (figure 4.7b et c) et augmentent la durée de la phase d’océan de
magma (tp) de 1 Ma à 8 Ma. Dans la figure 4.7, le ratio 26Al/27Al est chondritique,
i.e. maximum, donc notre estimation de tp ∼ 8 Ma, est également un maximum.
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Figure 4.7.: Evolution temporelle des températures potentielle (ligne noire) et de
surface (ligne verte) (a) sans production de chaleur radiogénique, (b) avec la
chaleur radiogénique produite par U, Th et K et (c) celle produite par U, Th,
K et 26 Al. La condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin de la phase
d’océan de magma (tc= tp). Il correspond au début de l’étape“Mush” représenté
par les lignes verticales sur la figure. A titre de comparaison, on a également tracé
une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98% de solidification en volume




Les éléments de courte période peuvent avoir une influence seulement si les
planètes terrestres ont été accrétées très tot. L’effet de la durée d’accrétion sur la du-
rée de la phase d’océan de magma en lien avec l’énergie produite par la décroissance
radioactive de l’isotope 26Al, est montré en figure 4.8. Pour une durée d’accrétion
plus longue que 4.5 Ma, l’effet de l’isotope 26Al devient négligeable. Parce que la
phase d’accrétion des planètes s’est sans doute terminée au delà de 10 Ma [Raymond
et al., 2006], la radioactivité de courte période a probablement joué un role mineur















Figure 4.8.: Durée de la phase d’océan de magma (tp) en fonction du temps d’ac-
crétion de la planète. Les paramètres utilisés pour ce graphe sont donnés dans la
Table 4.1.
4.4. Influence de la distance au soleil, comparaison entre la
Terre, Venus et Mars
Dans le but d’étudier dans un premier temps uniquement l’influence de la
distance au soleil sur la durée de la phase d’océan de magma. Nous faisons varier
ce paramètre pour une profondeur d’océan de magma correspondant à la totalité
des manteaux planétaires.
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Figure 4.9.: Evolution temporelle des températures de surface (ligne verte) et po-
tentielle (ligne noire) de la Terre pour une distance au soleil égale à celle de
(a) Venus, (b) la Terre et (c) Mars. La condensation de la vapeur d’eau se pro-
duit à la fin de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il correspond au début de
l’étape“Mush” représenté par les lignes verticales sur la figure. A titre de compa-
raison, on a également tracé une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98%
de solidification en volume [Elkins-Tanton, 2008]. Les cercles noirs et blancs cor-
respondent à un état solide de 98% de l’océan de magma [Elkins-Tanton, 2008]
sans atmosphère et avec une atmosphère grise respectivement. Les paramètres
utilisés pour ce graphe sont donnés dans la Table 4.1.
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Pour cela, on étudie premièrement l’influence du flux solaire seul en considérant
une planète de type Terre placée aux distances de Mars, Terre et Venus par rapport
au soleil. Lorsqu’une planète de type terrestre est placée à la position de Venus, le
temps tp est retardé significativement : environs 1 Ma pour la vraie Terre et 10 Ma
quand la Terre est placée à la position de Vénus (Figure 4.9a et 4.9b). Au contraire,
à la position de Mars, le flux solaire n’est pas le paramètre principal controlant la
durée de la phase d’océan de magma (voir figure 4.9c).
Par la suite, nous nous intéressons à des planètes type Terre placées à des
distances correspondant à une gamme de flux solaire allant de 100 Wm−2 à 550
W.m−2, qui va de 1.55 UA à 0.66 UA (Figure 4.10) en considèrant une constante
solaire de 957 Wm−2(70% de la constante solaire actuelle). Au dessus d’un flux
solaire seuil de 540 Wm−2, correspondant à une distance au soleil de 0.66 UA, la
planète ne peut plus relâcher son excès de chaleur vers l’espace, et les températures















Distance from the sun (AU)
1.55 1.26 1.10 0.98 0.89 0.83 0.77 0.73 0.69 0.66
Figure 4.10.: Durée de la phase d’océan de magma en fonction du flux solaire dans
une gamme de distance au soleil allant de 1.55 AU (100 Wm−2) à 0.66 AU (550
Wm−2). La condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin de la phase d’océan
de magma (tc= tp). Les paramètres utilisés pour ce graphe sont donnés dans la
Table 4.1.
Ce seuil est relié à la limite Nakajima [Nakajima et al., 1992] et est différente
de celle calculée par Kasting [1988]. En effet, il semble que la principale différence
réside dans l’albédo planétaire supposé : Kasting [1988] et Abe and Matsui [1988]
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considèrent une planète de type Terre dont l’albédo est de 0.3 alors qu’on suppose
un albédo de 0.7 lorsque des nuages épais se développent dans le modèle (similaire
à Vénus actuel). On peut donc s’attendre à ce que la limite d’insolation soit plus
élevée dans un tel cas, puisque moins de lumière solaire est absorbée. En fait, il
est plus utile de comparer les flux IR sortants à ce seuil (limite Nakajima) qui
devrait équilibrer le rayonnement solaire absorbé (à ou près de l’équilibre radiatif).
Kasting [1988] et Abe and Matsui [1988] trouvent une valeur proche de 310 Wm−2,
alors que Marcq [2012] trouve une valeur proche de 160 Wm−2. Cet écart pour
la limite Nakajima est discuté dans [Marcq, 2012] : il apparait que les modèles
radiatifs des années 1980 ont sous-estimés l’absorption IR en raison d’une plus
faible efficacité des modèles de bande aléatoires requises par la plus petite puissance
de calcul disponible. Plus récemment, des calculs k-corrélés d’opacités IR donnent
des opacités plus épaisses et des flux IR sortants plus faibles, comme c’est le cas
dans [Marcq, 2012]. Au-delà de ce seuil, et à condition que les volatils ne soient
pas perdus vers l’espace, la planète se maintient dans la phase d’océan de magma.
Vénus, qui est à 0.72 UA, est juste en dehors de cette limite en deça de laquelle
l’océan de magma ne refroidit jamais, mais Mercure, qui est à 0.4 UA du soleil,
est à l’intérieur de cette limite. Néanmoins, à cause de sa petite taille, Mercure a
été incapable d’empêcher l’atmosphère de s’échapper vers l’espace, et ce modèle ne
peut pas être appliqué à Mercure. Si on considère l’histoire du refroidissement d’un
océan de magma planétaire pour chaque planète tellurique à sa propre distance du
soleil, on trouve que la durée de la phase d’océan de magma n’est pas si différente
du cas précédent pour la Terre et Vénus, qui ont un rayon similaire (voir figure
4.9a, 4.9b and figure 4.11a, 4.11b). Mars cependant, se maintient dans la phase
totalement liquide plus longtemps que la Terre à cause de son petit rayon (figure
4.11b-c). En effet, à la pression plus faible du manteau martien, les adiabats croisent
le liquidus à des valeurs de température plus basse. En revanche, le temps auquel
la vapeur d’eau condense est plus petit que pour les deux autres planètes (voir
figure 4.11c). En effet, j’ai considéré un scénario d’accrétion pour lequel la fraction
massique initiale des volatils est la même pour les trois planètes. En conséquence,
pour un manteau moins profond, la quantité de volatils initiale est plus petite et
l’atmosphère finale est plus ténue, réduisant ainsi l’effet de serre. Les traces encore
visibles de la présence passée d’eau sur Mars tels que les réseaux de vallées (voir
chapitre 1), sont la preuve d’une condensation de l’eau précoce sur cette planète.
Sur la figure 4.11, est représenté le temps auquel le manteau est solidifié à 98%. On
peut noter qu’à cause des pentes relatives des profils de température et des courbes
de liquidus-solidus ainsi que de la taille du manteau, le manteau martien achève
plus tardivement la même étape de solidification que sur les deux autres planètes.
La figure 4.12 montre l’évolution des pressions partielles dans l’atmosphère pour les
trois planètes. La durée de la phase d’océan de magma et le temps de condensation
sont croissants de Mars à Vénus : environ 10 000 ans pour Mars, 1 Ma pour la Terre





















































































Figure 4.11.: Evolution temporelle des températures potentielle (ligne noire) et de
surface (ligne verte) pour (a) Venus, (b) la Terre et (c) Mars. La condensation
de la vapeur d’eau se produit à la fin de la phase d’océan de magma (tc= tp).
Il correspond au début de l’étape “Mush” représenté par les lignes verticales sur
la figure. A titre de comparaison, on a également tracé une ligne pointillée cor-
respondant à un seuil de 98% de solidification en volume [Elkins-Tanton, 2008].
Les cercles noirs et blancs représentent les temps auquels un état solide de 98%
de l’océan de magma est atteint qaund mon modèle n’est pas couplé avec une at-
mosphère et quand il est couplé avec une atmosphère grise respectivement. Les
paramètres utilisés pour ce graphe sont donnés dans la Table 4.1.
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Figure 4.12.: Evolution temporelle de la pression partielle d’H2O non condensée
(ligne verte), d’H2O total (ligne noire) and de CO2 (ligne rouge) pour (a) Venus,
(b) la Terre et (c) Mars. La condensation de la vapeur d’eau se produit à la fin
de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il correspond au début de l’étape“Mush”
représenté par les lignes verticales sur la figure. A titre de comparaison, on a
également tracé une ligne pointillée correspondant à un seuil de 98% de solidifi-
cation en volume [Elkins-Tanton, 2008]. Les paramètres utilisés pour ce graphe

























































































































































































































































































































































































































































La présence de l’atmosphère agit en retardant la formation d’une couche limite
de surface froide et visqueuse, et en augmentant la durée de la phase de l’océan
de magma. Dans l’étape du régime “mush”, la viscosité du manteau augmente,
la convection devient moins active, et le flux de chaleur diminue. A cette étape,
l’échelle de temps du refroidissement est contrôlée par la plus grande échelle de
temps de la convection, l’atmosphère n’étant plus un facteur limitant pour la perte
de chaleur. Au contraire, quand l’océan de magma est totalement ou partiellement
liquide, la convection est active et la composition chimique de l’atmosphère joue
un rôle important à travers l’effet de serre, de manière à contrôler les températures
de surface et l’échelle de temps du refroidissement. En effet, sans l’atmosphère,
la température de surface est de l’ordre de 243 K (avec un albédo de 0,2), une
température qui correspond à peu près à la température d’équilibre de la Terre.
Quand une atmosphère composée de 300 bars d’H2O et de 100 bars de CO2 recouvre
l’océan de magma, la température de surface atteint 490 K et se maintient pendant
toute l’étape “mush” (voir la figure 4.1e). Dans ce modèle, la vapeur d’eau exsolvée
de l’océan de magma est instantanément condensée, maintenant ainsi la pression
partielle atmosphérique de la vapeur d’eau constante à une température de surface
donnée. Comme mentionné précédemment, la température de surface est surestimée,
car ni la solubilité du CO2 dans l’eau, ni la précipitation des carbonates ne sont
pris en compte dans ce modèle. Comme le montre la figure 4.3 et en raison de son
pouvoir radiatif important, le contenu en H2O affecte la durée de la phase de l’océan
de magma plus que le contenu en CO2. Si on regarde maintenant l’effet de la teneur
initiale en H2O sur le temps de condensation tc, la figure 4.13 montre que pour
un flux solaire en dessous de 450 Wm−2 (correspondant à une distance du Soleil
d’environ 0,73 UA), l’eau est capable de condenser pour tous contenus initiaux en
H2O. Au-dessus de 450 Wm−2, la condensation ne s’effectue que pour un contenu
initial en H2O supérieur à 1.8×10−2 wt%. Cette tendance paradoxale est due à
deux effets contradictoires : l’effet de serre qui augmente la température de surface
(favorise la phase vapeur) et un effet de pression qui augmente avec la quantité
d’eau (favorise la phase liquide ; voir figure 4.14). De plus, à une pression partielle
de vapeur d’eau supérieure à environ 50 bar, la température de surface diminue avec
l’augmentation de la pression jusqu’à environ 100 bars. Ceci est dû au fait que, à
cette valeur seuil, les bandes infrarouges deviennent saturés et le flux infrarouge
devient constant, tandis que le flux net solaire continue à être diminuée par la
diffusion Rayleigh. Ainsi, le rayonnement solaire incident devient insuffisant pour
soutenir l’emballement de l’effet de serre et la vapeur d’eau peut alors se condenser
[Zahnle et al., 1988]. La flèche sur la figure 4.14 montre le chemin de condensation
pour une augmentation du contenu initial en H2O pour un flux solaire incident
de 500 Wm−2. Un contenu initial en CO2 équivalent à une pression partielle de
500 bars est suffisant pour empêcher la condensation de la vapeur d’eau sur des
planètes qui seraient situés à une distance du Soleil plus proche que Mars (figure
4.15). Ce résultat montre que pour une composition atmosphérique plus riche en
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vapeur d’eau qu’en CO2, le flux solaire incident, et donc la distance au Soleil, a peu
d’effet sur le temps de condensation pour les planètes qui reçoivent un flux inférieur
à 450 Wm−2. Toutefois, pour des planètes comme Vénus recevant un flux solaire
incident supérieur à 450 Wm−2, la condensation dépend de leur composition initiale




































Distance from the sun (AU)
0.89 0.77 0.69 0.630.83 0.73 0.66
Incident solar 
ux (Wm-2)
Figure 4.13.: Diagramme montrant la condition pour la condensation de la vapeur
d’eau comme fonction du contenu initial en H2O et du flux solaire incident. Les
calculs sont effectués pour une planète avec les caractéristiques physiques pour
la Terre. La quantité initiale en CO2 est fixée à une valeur de 1.4 × 10−2 wt%
(correspondant à 100 bars). L’échelle de couleur indique les temps auxquels la
condensation de la vapeur d’eau s’effectue. Le temps augmente du bleu vers le
rouge.
On examine ensuite l’effet combiné de la taille de la planète à différentes
distances du Soleil (figure 4.16). Au delà de 0.75 UA, la condensation de l’eau
s’effectue sur des planètes dont Rp > 3000 km. En deçà de cette distance, pour
une profondeur d’océan de magma donnée (1500 km ici) et un contenu initial en
volatile donné (1.4×10−2 wt% de CO2 et 4.3×10−2 wt% d’H2O ici), les plus petites
planètes (Rp < 3000 km) peuvent ne jamais être en mesure de maintenir un océan
d’eau. Cela est dû à une plus faible valeur de la pression atmosphérique (voir figure
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4.14). Ainsi, un océan d’eau pourrait ne jamais se former sur une planète située à
la distance de Vénus au Soleil si son rayon est plus petit que 3500 km. Par exemple,
une planète de la taille de Mars situé à la position de Vénus peut ne jamais avoir






















Figure 4.14.: Diagramme de phase pour H2O. Chemin de condensation pour l’aug-
mentation du contenu en eau (suivant la flèche noire) de 4.3×10−6 à 1.4×10−1
wt%. Les carrés noirs représentent plusieurs quantités initiales d’H2O avec un
quantité initiale en CO2 de 1.4×10−2 wt% et un flux solaire incident de 500
Wm−2. La pression partielle de vapeur d’eau et la température de surface pour
chaque carré sont obtenues à la fin de la solidification de l’océan de magma
(Tp = 1400K).
La condensation de la vapeur d’eau dépend aussi de l’albédo, car il modifie la
valeur du flux solaire reçu à la surface de la planète. Ainsi, à une distance donnée du
Soleil, une planète avec un albédo élevé peut condenser la vapeur d’eau alors qu’une
planète avec un albédo plus faible ne peut pas (voir figure 4.17). L’albédo dépend de
la présence de nuages et peut atteindre une valeur d’environ 0,7. Comme expliqué
dans la section 4.4, le modèle atmosphérique semble plus précis dans les calculs
concernant les variations d’albédo et le calcul de l’absorption IR que les modèles
des années 1980 [Kasting, 1988; Abe and Matsui, 1988]. Le temps d’apparition d’un
océan d’eau est d’un ordre de grandeur plus court pour Mars, typiquement de 0,1
Ma. Fait intéressant, ce temps est beaucoup plus court que le temps d’accrétion
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Figure 4.15.: Diagramme montrant la condition pour la condensation de la vapeur
d’eau comme fonction du contenu initial en CO2 et du flux solaire incident. Les
calculs sont effectués pour une planète avec les caractéristiques physiques pour
la Terre. La quantité initiale en H2O est fixée à une valeur de 1.4×10−2 wt%
(correspondant à 100 bars). L’échelle de couleur indique les temps auxquels la
condensation de la vapeur d’eau s’effectue. Le temps augmente du bleu vers le
rouge.
Une conséquence possible pourrait être l’apparition d’une série d’océans d’eau sur la
Terre et Mars, puisque le temps de refroidissement est certainement plus petit que
l’intervalle de temps entre les impacts majeurs (typiquement de 5 millions d’années
pour les quelques embryons de la taille de Mars qui ont formé la Terre). Si c’est
le cas, l’érosion des volatils par impact pourrait avoir été renforcée sur ces deux
planètes au cours de l’accrétion en raison de la présence fréquente d’une couche
d’eau liquide sur leur surface [Genda and Abe, 2005]. Mais l’accrétion continue
de petits et moyens embryons pendant toute la période d’accrétion, augmente le
flux d’énergie entrant au-dessus du niveau défini par le flux solaire seul, et peut
conduire à une surface plus chaude et empêcher la vapeur d’eau atmosphérique de
se condenser. À partir de l’analyse isotopique des météorites SNC, Debaille et al.
[2007] a suggéré qu’un océan de magma qui dure au moins 100 Ma aurait été présent
sur Mars, ce qui à première vue n’est pas en accord avec mes résultats.
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Figure 4.16.: Diagramme montrant la condition pour la condensation de la vapeur
d’eau comme fonction du rayon de la planète et du flux solaire incident. L’échelle
de couleur indique les temps auxquels la condensation de la vapeur d’eau s’effec-
tue. Le temps augmente du bleu vers le rouge.
La formation d’une croûte continentale 160 Ma après l’accrétion de la Terre, qui
suggère que la Terre primitive pourrait avoir connue une phase “froide” [Valley
et al., 2002], montre que l’eau liquide était déjà présente à la surface de la Terre à
cette époque de son histoire. Mes résultats confirment la plausibilité d’un tel océan
d’eau liquide précoce, montrant qu’il pourrait avoir existé et stabilisé aussi tôt après
principale période d’accrétion, 100 Ma ou moins après le début de l’accrétion.
En ce qui concerne Vénus, mes résultats suggèrent que la durée de la phase
d’océan de magma est beaucoup plus longue que sur la Terre, typiquement 10 Ma.
Ce temps est du même ordre de grandeur que l’intervalle de temps entre les impacts
majeurs, et pas beaucoup plus court que la durée totale de l’accrétion (environ
30 Ma à partir des modèles existants). Par conséquent, Vénus pourrait avoir été
maintenue dans la phase océan de magma pendant plusieurs dizaines de millions
d’années, c’est-à dire toute la durée de l’accrétion, en raison d’impacts majeurs
provoquant la fusion partielle ou totale du manteau. Vénus est juste en dehors de
la distance de 0,66 UA du Soleil en deçà de laquelle une planète de type Terre se
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Figure 4.17.: Limite de la condensation de la vapeur d’eau (ligne noire) comme
une fonction de l’albédo de la planète et sa distance au soleil. Notez que la limite de
condensation de la vapeur d’eau obtenue dans notre cas est plus proche de Venus
comparé aux travaux précédents (ligne verte) [Abe and Matsui, 1988; Kasting,
1988]. Venus (point jaune), la Terre (point bleu) et Mars (point rouge) sont
placés sur le diagramme pour un albédo de 0.63 correspondant à un albédo moyen
à travers la solidification de l’océan de magma.
Selon le modèle présenté dans cette thèse, qui ne tient pas compte de l’échappement
hydrodynamique à ce stade, une planète de type Terre situé à une distance du soleil
plus proche que 0,66 UA, et, éventuellement, Vénus en raison d’événements réguliers
de fusion globale, peut se maintenir dans une configuration stable et chaude suivant
le dégazage d’H2O durant une longue période. La prise en compte de l’échappement
de H (et associé à l’échappement frictionnel de O) se traduirait par une diminution
progressive de la pression partielle d’H2O [Kasting and Pollack, 1983; Chassefière,
1996, 1997; Gillmann et al., 2009], donc un affaiblissement de l’effet de serre et la
condensation de la vapeur d’eau restante à une étape ultérieure. La prise en compte
de l’échappement hydrodynamique dans ce modèle est une étape nécessaire pour
une simulation plus réaliste d’un océan de magma ainsi que la formation et l’évolu-
tion d’un océan d’eau. La présence ou non d’un océan d’eau au début de l’évolution
de Vénus, lorsque le flux solaire était certainement plus petit que maintenant, est
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une question intéressante de longue date. Le point critique de H2O est situé à 647
K. Comme le montre [Matsui and Abe, 1986a], la température de surface de la Terre
à la fin de l’accrétion pourrait avoir été env. 600 K, donc inférieure à la température
critique, et de l’eau aurait pu se condenser, comme confirmé par mes résultats. A
partir des mêmes auteurs, la température de surface de Vénus à la fin de l’accrétion
était de 700 K, supérieure à la température critique, empêchant potentiellement
l’eau atmosphérique de se condenser. Kasting [1988], en tenant compte de l’effet de
refroidissement des nuages (augmentation de l’albédo planétaire), a suggéré qu’un
océan d’eau pourrait avoir néanmoins été formé au début de l’évolution de Vénus.
Nos résultats ne permettent pas de donner une réponse définitive à cette question.
A partir du modèle actuel, un océan d’eau peut éventuellement se former sur Vénus
en typiquement 10 Ma après un impact majeur qui aurait liquéfié le manteau. En-
viron 10 impacts majeurs se produisant sur une période typique de 30 Ma seraient
suffisants pour empêcher un océan d’eau de se former au cours de l’accrétion. Mais
mes résultats montrent que la formation d’un océan d’eau sur Vénus après l’accré-
tion peut ou non s’effectuer, selon les contenus initiaux en volatiles (H2O, CO2) et
une opacité IR supplémentaire en raison de nuages ou de composés mineurs. Dans
notre cas, le seuil pour le maintien d’un effet de serre qui maintient la surface d’une
planète similaire à la Terre en fusion à l’équilibre radiatif est de 540 Wm−2, en
supposant un albédo de 0,7. Cela correspond à une distance au soleil jeune de 0,66
UA. L’utilisation de la valeur de 480 Wm−2 obtenue par Kasting [1988] à partir de
modèles avec non seulement une opacité IR plus petite, mais aussi un albédo plus
faible de 0,36, cette distance seuil serait de 0,7 UA. S’il y a d’autres sources d’opa-
cité supplémentaire comme les espèces soufrées et/ou chlorées, l’opacité IR pourrait
être encore augmentée, et la distance seuil pourrait être semblable ou supérieure à la
distance Vénus-Soleil (0,71 UA), ce qui signifie que l’eau n’aurait jamais condensée
sur Vénus. Même en supposant que l’opacité infrarouge est correctement modélisé,
le contenu initial en volatiles est encore capable d’empêcher l’eau de se condenser :
pour P (H2O)<100 bars (figure 4.13) ou P(CO2)>200 bars (figure 4.15), aucune
condensation ne s’effectue dans des conditions primitives de Vénus. De telles condi-
tions ne sont pas improbables. Un nouveau résultat majeur de ce travail est que,
parce que l’opacité IR modélisés en utilisant une méthode k-corrélation est nette-
ment plus grande que celle modélisée avant et même en supposant un grand albédo,
Vénus est très proche de la distance au Soleil au-delà de laquelle l’eau ne condense
jamais, ce qui rend possible le fait qu’aucun océan d’eau n’est jamais pu se former.
4.6. Conclusion
Mes résultats suggèrent qu’après un impact majeur, le temps pour qu’un
océan de magma mantellique planétaire se refroidisse et permette la condensation
d’une dense atmosphère de vapeur d’eau en un océan d’eau est de l’ordre de 1 Ma sur




(i) La présence de l’atmosphère retarde le temps pour lequel une couche limite ther-
mique visqueuse et froide se forme d’environ 1 Ma par rapport à un cas où aucune
atmosphère n’est présente.
(ii) Le contenu initial en volatiles, notamment H2O et son chemin de dégazage,
contrôle la durée de la phase d’océan de magma en l’augmentant d’environ 1 ordre
de grandeur pour 1 ordre de grandeur de différence dans le contenu initial en H2O
sur la Terre, avec quelques milliers d’années pour un contenu initial de 1,5×10−2
wt% et 2 Ma pour un contenu initial de 1,5×10−1 wt%. Un océan de magma plus
profond ou subissant un dégazage précoce augmente également la durée de la phase
d’océan de magma.
(iii) Le contenu initial en CO2 contrôle la possibilité de condenser la vapeur d’eau
en océan d’eau pour une distance au Soleil supérieure à 0,66 UA.
(iv) Pour une durée de phase d’accrétion de moins de 5 Ma, la durée de la phase
d’océan de magma pourrait être deux fois plus longue si l’on tient compte de l’abon-
dance 26Al au début des temps. La chaleur générée par des éléments de longue vie
tels que U, Th et K, est non-négligeable seulement à la fin de la solidification de
l’océan de magma lorsque le flux de chaleur chute en dessous de 10 Wm −2.
Ce travail a des implications potentiellement importantes. Premièrement, il montre
que Vénus est proche de la distance seuil au Soleil (0,66 UA) au-delà de laquelle
une planète de la taille de la Terre se maintiendrait dans la phase d’océan magma
pour un temps virtuellement infini. Le temps typique pour qu’un océan d’eau sur
Vénus puisse apparaître est de l’ordre de 10 Ma, ce qui est comparable à la durée
de la séquence d’accrétion principale, suggérant que Vénus pourrait avoir été main-
tenu dans la phase d’océan de magma durant la majeure partie de son accrétion.
Le modèle présenté dans cette thèse montre qu’un océan d’eau peut ou non avoir
été formé sur Vénus après l’accrétion, selon les détails du transfert radiatif IR et de
l’inventaire des volatiles. Un modèle plus réaliste prenant en compte le chauffage
d’accrétion due aux petits impacts et l’échappement hydrodynamique est nécessaire
pour une analyse plus détaillée. Le chauffage d’accrétion et l’échappement hydro-
dynamique d’H2O sont supposés jouer contre la condensation de l’eau, tandis que
l’échappement hydrodynamique du CO2 devrait favoriser la formation d’un océan.
Deuxièmement, le temps pour condenser un océan d’eau sur la Terre et Mars est
plus petit que 1 Ma (1 Ma pour la Terre et 0.1 Ma de Mars), ce qui suggère qu’un
océan d’eau pourrait avoir été formé durant les périodes situées entre les impacts
majeurs (capable de provoquer une fusion d’une fraction importante du manteau).
Si des océans d’eau en série se sont développés sur la Terre et Mars au cours de leur
accrétion, l’érosion par impact de l’atmosphère pourrait avoir été plus efficace sur
ces planètes, expliquant leur atmosphère relativement ténue par rapport à Vénus.
En ce qui concerne Mars, les analyses géochimiques des météorites SNC suggèrent
que la planète pourrait avoir connu une phase d’océan de magma continue de 100
Ma [Debaille et al., 2007], ce qui contredit les résultats du modèle de cette thèse.
La raison pourrait être que je ne prends pas en compte le chauffage d’accrétion
résultant des impacts fréquents de petits embryons. Dans cette thèse, je me suis
concentré sur l’évolution thermique d’une séquence de refroidissement d’un océan
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de magma. J’ai supposé la présence d’un océan de magma d’une profondeur don-
née (qui dépend de l’énergie injectée dans le système par un impact majeur) à un
certain moment du processus d’accrétion, considéré par la suite comme le temps
initial dans le modèle. La plupart des résultats présentés dans cette thèse portent
sur un océan de magma complètement liquide résultant d’un impact géant [Melosh,
1990]. Une description réaliste de la séquence d’accrétion complète, avec des im-
pacts multiples et les phases d’océan de magma en série, était au-delà de la portée
de la présente étude. L’objectif principal de cette thèse était de mener une étude
paramétrique afin de définir quelles conditions peuvent favoriser la formation d’un
océan d’eau primitif et le début de la croissance d’une plaque, fournissant les cri-
tères d’habitabilité d’une planète donnée dans des conditions données. L’extension
de la phase d’accrétion sur une longue période, et compte tenu des effets (i) des
impacts majeurs fusionnant de grandes fractions du manteau, (ii) des petits im-
pacts fréquents augmentant le flux d’énergie de l’extérieur de la planète et (iii) d’un




5.1. Impacts de planétésimaux
Dans les chapitres précédents, nous avons considéré qu’un seul gros impact
s’était produit initialement et avait conduit à la formation d’un océan de la profon-
deur d’un manteau planétaire. Cependant, les multiples impacts que subissent les
planètes telluriques lors de l’accrétion sont capables de provoquer la fusion d’une
grande partie de la planète. Il serait donc intéréssant d’étudier le refroidissement de
l’océan de magma soumis à un scénario d’accrétion réaliste dans le cadre de notre
modèle couplé. Ces impacts vont avoir deux effets majeurs sur l’évolution thermique
d’un océan de magma. Le premier va être d’accroître le rayon de la planète, augmen-
tant par la même la profondeur de l’océan de magma. Le deuxième, qui est le plus
important, est l’augmentation brutale de la température de l’océan de magma. En
effet, lorsqu’un planétésimal entre en collision avec une protoplanète, de la chaleur
est produite sous l’effet de l’impact. Cette augmentation de température a pour
conséquence de retarder la fin de la phase d’océan de magma et la condensation
de la vapeur d’eau. Deux types de modélisation de ces impacts sont possibles. Le
premier est basé sur un flux d’impacts continus dépendant d’une équation de dis-
tribution de masses [Safronov, 1972; Safronov and Ruzmaikina, 1986; Zahnle et al.,
1988]. Le deuxième repose sur des impacts discontinus mais réguliers, c’est-à-dire
que la protoplanète subit un gros impact par intervalle de temps régulier. Cet in-
tervalle pourrait être l’ordre de 1 à 5 Ma. Dans la suite, nous évoquons plusieurs
pistes basées sur des travaux antérieurs, qui nous amènerait à modéliser un scénario
d’accrétion comportant plusieurs impacts.
5.1.1. Flux d’impacts continus
Dans cette section, nous posons les bases de calcul d’une séquence d’accrétion
basée sur les travaux de Zahnle et al. [1988]. On considère qu’un océan de magma
vient de se former à la suite d’un très gros impact. Nous considèrons par ailleurs les
mêmes paramètres initiaux que ceux utilisés dans le chapitre 2. La chaleur générée
par un flux d’impact au cours d’une période de temps est définie par le produit de
trois termes [Zahnle et al., 1988] :
- Le taux d’impacts météoritiques
- L’énergie déposée par l’impact d’un planétésimal de masse mi
- Le rapport entre l’aire du cratère d’impact et l’aire de la planète
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Ce dernier terme s’écrit comme suit :
Aire du cratère d’impact




avec Rp le rayon de la planète et r0 le rayon du cratère d’impact définit comme suit
[Zahnle et al., 1988] :
r0 ≈ 21/3r0m (5.2)
avec r0m le rayon du planétésimal.
5.1.1.1. Taux d’impacts météoritiques
Nous considérons qu’à chaque pas de temps un certain nombre de plané-
tésimaux de masses diverses impactent la planète. La distribution de masse des
















avec mi la masse d’un planétésimal variant par masse croissante de m0 à m1, q un
facteur compris entre 1.6 et 1.8 [Safronov and Ruzmaikina, 1986] et
.
Mp le taux
d’accrétion de masse de la planète. La masse m0 est prise comme étant négligeable
devant la masse m1. Le taux d’accrétion de masse de la planète est définit comme
suit [Zahnle et al., 1988] :
.
Mp =
piR2p (1 + 2θ) 4σ
PK
(5.4)
avec Rp le rayon de la planète, PK la période de révolution de la planète, σ la densité
de surface de l’essaim de planétésimaux et θ le paramètre de Safronov [Safronov,
1972; Safronov and Ruzmaikina, 1986]. La densité de surface σ est déterminée par







5.1 Impacts de planétésimaux
avec rin et rout les limites intérieures et extérieures du disque d’essaim de planétési-
maux etMsw la masse totale de l’essaim de planétésimaux égale à (Mf−Mp) oùMf
est la masse finale de la planète en fin d’accrétion et Mp la masse de planète à un
instant t. Le paramètre de Safronov θ [Safronov, 1972; Safronov and Ruzmaikina,
1986] est une mesure de la gamme d’énergie cinétique des planétésimaux. Selon
Zahnle et al. [1988], une valeur raisonnable de ce paramètre serait de 4 car il aurait
eu une valeur petite vers la fin de l’accrétion des planètes telluriques. Notons que
cette approche est similaire à celle de Canup [2012].
5.1.1.2. Energie déposée par un impact
Lors de l’impact d’un planétésimal, si la vitesse d’impact est supérieure à la
vitesse de propagation d’une onde élastique, il se forme une onde de choc, en amont
de laquelle la pression est quasi uniforme au sein d’une région sphérique proche
du point d’impact. Un cratère de rayon r0 et de profondeur d0 se forme alors.
D’après Davies [1985] et Zahnle et al. [1988] l’énergie apportée par cet impact est





2pir20 (r0 + d0)
(5.6)
avec h la fraction de l’énergie d’un impact qui est libérée au sein de la planète en













avec G la constante gravitationnelle. U est la vitesse du choc de l’impact tel que
U = C0 + su et u est la vitesse d’une particule de matière après l’impact tel que
u = vi/2 [Davies, 1985]
La somme de ces trois termes donne l’équation de l’énergie déposée par un
flux d’impact par unité de temps :













D’après leur définition respective, on peut écrire d0 + r0 en fonction de mi comme
suit :











On obtient alors une nouvelle expression de l’équation (5.9) :













En intégrant cette équation entre m1 et m2, on obtient l’équation suivante :









q − 5/3 (5.12)
Dans cette étude, nous avons considéré que m1 = Mp/(2θ)3 [Zahnle et al.,
1988] et m2 est égale à 1 kg car c’est la valeur minimale seuil de la masse d’un
planétésimal dans le cadre de ce modèle. En effet, une valeur inférieure à 1 kg
rendrait la solution de l’équation (5.12) impossible. Cette équation ne dépend alors
plus que du taux d’accroissement de la masse
.
Mp de la planète et de son rayon Rp
qui en découle. L’équation de l’énergie est par la suite intégrée dans l’équation (3.7)








+Qr + E (5.13)
En effet, à chaque pas de temps, une nouvelle valeur de l’énergie E due aux
impacts est calculée et ajoutée à la valeur de l’équation (3.7) ce qui va diminuer
la valeur de dTp/dt. En conséquence, puisque l’énergie E est toujours positive, le
refroidissement est alors ralentit de manière plus ou moins importante suivant la
différence de valeur entre l’énergie E et l’énergie libérée par le flux de chaleur à
la surface de l’océan de magma R2pF . Pour calculer l’énergie E à chaque pas de
temps, il est nécessaire de calculer au préalable le taux d’accroissement de la masse
de la planète
.
Mp. Cette dernière, en plus de permettre de déterminer l’énergie E
à chaque pas de temps, permet également de déterminer la nouvelle masse de la
planète Mp et en conséquence son nouveau rayon Rp et sa nouvelle accélération
gravitationnelle g à chaque pas de temps.
La méthode qui suit, basée sur les travaux de [Monteux et al., 2007, 2009], per-
met d’avoir accès au profile de température autour du point d’impact. Ils considèrent
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qu’au moment de l’impact, une sphère de magma en fusion de rayon comparable
ou légèrement plus large à celui de l’impacteur se développe dans le proto-manteau
de la planète au niveau de la surface :
Rsf = 31/3Rimp (5.14)
avec Rsf le rayon de la sphère de magma en fusion et Rimp le rayon de l’impacteur.










avec γ le coefficient de conversion de l’énergie d’impact, h(m) le volume effective-
ment chauffé par l’impact dont la est typiquement compries entre 2 et 3, ρ0 la masse
volumique moyenne de l’impacteur et ρCp la capacité de chaleur. Les valeurs des
différents paramètres sont données en table 5.1.
La hausse de température comprise dans la sphère de fusion engendrée par un
impact n’est pas dépendante de la taille de l’impacteur mais du rayon de l’impactant
en raison du fait que la vitesse limite et donc la taille de l’impacteur est limitée par
la vitesse d’échappement. De ce fait, quelque soit la taille de l’impacteur, seul le
rayon de la protoplanète impactée détermine la hausse de température. Autour de
cette sphère l’augmentation de température décroit avec la distance par rapport à
la sphère suivant cette équation :






avec r la distance à partir du centre de la sphère de magma en fusion et T0 la
température du milieu avant impact. Cette équation n’est valable que pour r>Rsf .
Table 5.1.: Paramètres physiques constants.
Symbole Valeur Définition
γ 0.3 Coefficient de conversion de l’énergie d’impact
h(m) 2.7 Volume effectivement chauffé par l’impact
ρ0 4200 kg/m3 Masse volumique moyenne de l’impacteur
ρCp 4× 106J/K/m3 Capacité de chaleur
m 4.4 Valeur proposée par Senshu et al. [2002]
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Ainsi, dans le cas d’un corps de la taille de Mars, l’augmentation de
température serait de l’ordre de 300 K, pour Venus de 450 K et pour la Terre de
500 K. Au regard de leur température initiale avant impact T0, on peut observer
une seconde phase d’océan de magma. En effet, si cette température est juste en
dessous de la température potentielle de fin de phase d’océan de magma (1600 K
(voir fig. 4.11)) alors, il est possible qu’un second océan de magma se forme. Cette
seconde phase pourrait avoir environ la même durée que la première phase car le
refroidissement est de plus en plus long au fur et à mesure que l’on s’approche de la
fin de la phase d’océan de magma. Ainsi, si la température T0 est de 1550 K avant
l’impact, la nouvelle température ne dépasserait pas les 2050 K dans le cas de la
Terre et le temps de refroidissement de ce nouvel océan de magma (sans nouvel
impact) serait de 900 000 ans au lieu d’un peu plus d’1 Ma dans le cas du premier
océan de magma. Dans le cas de Mars, sa température potentielle augmenterait
au plus à 1850 K et son second océan de magma refroidirait en 80 000 ans au lieu
de 90 000 ans pour la première phase. Quant à Vénus, sa température potentielle
pourrait augmenter jusqu’à 2000 K et son second océan de magma refroidirait en
9 Ma au lieu de 10 Ma dans le cas de la première phase. Cependant, au regard des
durées des phases d’océan de magma des trois planètes telluriques (voir fig. 4.11)
par rapport à l’intervalle de temps entre chaque gros impact (entre 1 et 5 Ma),
on constate que la Terre et Mars ont probablement eu plusieurs phases d’océan
de magma. En effet, même dans le cas le plus extrême, la durée de leurs phases
d’océan de magma semblent toujours être inférieur à cet intervalle de temps. En
revanche, dans le cas de Venus, si on considère le même intervalle de temps entre
chaque gros impact, il semblerait que sa première phase d’océan de magma ne se
soit pas achevée avant le premier gros impact. De ce fait, étant donné que même
dans le cas où la première phase d’océan de magma se serait achevée avant ce
premier gros impact, le temps de refroidissement du second océan de magma serait
malgré tout supérieur à cette intervalle de temps entre chaque gros impact. Ainsi,
il est fort probable que la première phase d’océan de magma sur Vénus ait perdurée
jusqu’à la fin de la phase d’impacts. Sa température aurait ainsi pu varier entre
1800 K et 2300 K. Du fait que la fin de la phase d’océan de magma coïncide avec
la condensation de la vapeur d’eau sur les trois planètes telluriques, on peut alors
en déduire que la Terre et Mars ont dû connaître la formation séquentielle d’océan
d’eau liquide. La durée de vie de ces océans d’eau dépend de l’intervalle de temps
entre chaque impact. En effet, si cet intervalle de temps est de l’ordre de 1 Ma,
alors Mars et surtout la Terre n’ont dû connaître qu’un océan d’eau éphémère au
regard de la durée de leur phase d’océan de magma alors que si cet intervalle est
de 5 Ma, la durée de ces océans d’eau a dû être de quelques millions d’années.
L’accroissement de la masse de la planète est plus simple que pour la mé-
thode précédente. En effet, il ne s’agit plus ici de flux de masse par unité de
temps, mais d’ajout d’une certaine masse à chaque impact (ce qui ne correspond
pas forcément à chaque pas de temps). Dans notre cas, nous considérons par
simplification que la totalité de la masse de l’impacteur est ajoutée à la masse de
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la protoplanète à chaque impact. Cette supposition est bien sûre une surestimation
de l’accroissement de la masse de la protoplanète car il est très probable qu’une
grande partie de la masse de l’impacteur soit éjecté soit en orbite autour de la
protoplanète soit au-delà de son champs de gravité [Morbidelli et al., 2012].
Les impacts ont probablement joués un rôle important dans l’évolution ther-
mique d’un océan de magma. Dans le cas d’un flux d’impacts continu, les planètes
aurait vu leur temps de fin de phase d’océan de magma et de condensation de
la vapeur d’eau retardé jusqu’à la fin de leur accrétion. En revanche, dans le cas
d’un flux d’impacts discontinu, il est fort probable que la Terre et Mars aient
connu des océans d’eau séquentielles au cours de leur accrétion. Dans le cas de
Venus, quelque soit la taille de l’impacteur ou même le type de flux d’impact, elle
n’aurait probablement pas condensé sa vapeur d’eau avant la fin de son accrétion.
Ce résultat indiquerait donc que Vénus n’aurait pas connu d’océan d’eau durant
son accrétion et que suivant l’échappement hydrodynamique, elle pourrait même
ne jamais en avoir eu.
5.2. Echappement hydrodynamique
L’échappement hydrodynamique de l’hydrogène est une théorie qui a été dé-
veloppée par Hunten (1973) et appliquée au fractionnement massique des atmo-
sphères planétaires par Zahnle and Kasting (1986) et Hunten et al, 1987). Elle peut
être considérée comme un cas particulier d’échappement thermique (Chassefière et
Leblanc, 2004). En effet, les molécules légères comme H2O sont entrainées vers la
haute atmosphère par chauffage dû au rayonnement solaire avant d’y être dissociées
par le flux solaire EUV. De là, les atomes les plus léger comme H s’échappent vers
l’espace. Le flux d’échappement de l’hydrogène et donc des molécules qu’il entraine
dépend principalement du flux solaire EUV. En effet, celui-ci était beaucoup plus
fort au début de l’accrétion qu’aujourd’hui et par conséquent le flux d’échappement
aussi. C’est pourquoi, dans cette section, nous voulons évaluer l’effet de l’échappe-
ment hydrodynamique sur les contenus en eau dans l’atmosphère et l’effet induit
sur la condensation de l’eau et les temps de refroidissement. Pour calculer le taux
d’échappement de l’eau dans la thermosphère par échappement hydrodynamique de
l’hydrogène, nous avons utilisé une méthode similaire à celle de Zahnle and Kasting
[1986]. Le flux d’échappement des espèces de masse m2 noté F2 induit par les forces











où x1 et x2 sont les rapports de mélanges molaires des constituants 1 et 2 tel que
x1 = n1/(n1+n2) et x2 = n2/(n1+n2) où n1 et n2 sont les densités des espèces 1 et 2
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respectivement. Dans notre cas où l’échappement est dominé parH2O, x2/x1 = 1/2.
Comme établi par [Hunten et al., 1987], ces rapports de mélanges molaires sont
supposés constants dans la thermosphère. Dans notre cas l’espèce 2 est l’oxygène
O présent dans la thermosphère. La masse mc est la masse au dessous de laquelle
l’échappement peut s’effectuer grâce à la friction de l’échappement des éléments de
masse m1 et est définit comme suit :




où b est le coefficient moléculaire de diffusion (donné dans la Table 1 de Zahnle
and Kasting [1986]), g l’accélération gravitationnelle tel que g = GM/r2, kB la
constante de Boltzmann et T la température qui est supposée constante en altitude
dans la thermosphère [Hunten et al., 1987]. Il est également important de prendre






où φ est le pourcentage du flux solaire EUV engagé dans le processus d’échap-
pement, r la distance du centre de la planète, M la masse de la planète et G la
constante gravitationnelle. Comme dans Chassefière [1996], nous supposerons que le
pourcentage du flux solaire EUV disponible pour l’échappement par rapport au flux
EUV total est constant au cours du temps (ici 0.25). De plus, nous ne considérons
par ici l’influence du vent solaire sur la perte d’eau ce qui a pour conséquence de
sous-estimer le pourcentage du flux solaire EUV engagé dans le processus d’échap-





















Les équations [5.20] et [5.21] donnent les flux d’échappement de H et O respec-
tivement à un temps donné, en prenant en compte leur fraction molaire respective,
la température et le flux EUV engagé dans l’échappement. Ces équations sont ce-
pendant valides pour des fractions molaires constantes. Zahnle and Kasting [1986]
ont généralisé ces formules pour un X2 non négligeable et trouvé les mêmes résultats
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qu’avec l’équation 5.17 (leur équation 35). A partir des équations 5.20 et 5.21, on
peut en déduire le flux d’échappement de l’eau comme suit :
Fesc(t) =
(2m1F1(t) + F2(t)m2) 4piR2p
1000 (5.22)
Ainsi, à chaque pas de temps, nous pouvons déterminer la masse d’eau totale
échappée hydrodynamiquement :
Mesc = Mesc + Fesctstep (5.23)
avec tstep le pas de temps du modèle.
La masse d’eau qui est perdue est ajoutée à l’équation d’équilibre des masses




Pvol = X0M0 −Mesc (5.24)
Nous considérons que la masse d’eau perdue se cumule à chaque pas de temps.
Ainsi, nous calculons la quantité d’eau totale perdue au cours du temps et est donc
retranchée de la quantité totale d’eau contenue initialement dans l’océan de magma.
Nous avons comparé l’impact de l’échappement hydrodynamique de l’eau sur les
trois planètes telluriques (fig. 5.1 et 5.2).
Les résultats observés montrent contrairement à ce que l’on peut penser que
l’influence de l’échappement hydrodynamique sur le temps de condensation de la
vapeur d’eau et la phase d’océan de magma est négligeable obtenant des temps
similaires avec ou sans échappement (Fig. 5.1). En effet, la quantité d’eau perdue
ne devient significative que vers la fin de la solidification de l’océan de magma en-
trainant même une évaporation totale de l’eau liquide sur ces planètes (Fig. 5.2).
Ceci indiquerait donc que la Terre aurait eu beaucoup plus d’eau que ce que l’on
considère dans cette étude. La prise en compte d’une quantité initiale d’eau plus
importante pourrait avoir une incidence significative sur les principaux temps ca-
ractéristiques de la solidification de l’océan de magma. En effet, si l’échappement
n’a aucune influence sur ces temps caractéristiques, l’augmentation du contenu ini-
tial en eau en aurait au contraire une (voir Fig. 4.2). Au vu des résultats, on peut
donc supposer que Venus et Mars ont du connaitre une période avec un océan d’eau
liquide à leur surface mais que celui-ci se serait totalement évaporé sous l’effet de
l’échappement hydrodynamique. Le même sort aurait dû être vécu par la Terre,
mais une plus grande abondance en eau par rapport aux deux autres planètes a dû
lui permettre d’éviter de perdre toute sont eau par échappement.
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Figure 5.1.: Evolution temporelle des températures potentielle (ligne noire) et de
surface (ligne verte) dans le cas sans échappement hydrodynamique (a,b,c) ou
avec (d,e,f) pour (a,d) Venus, (b,e) la Terre et (c,f) Mars. La condensation de la
vapeur d’eau se produit à la fin de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il corres-
pond au début de l’étape “Mush” représenté par les lignes verticales sur la figure.
A titre de comparaison, on a également tracé une ligne pointillée correspondant
à un seuil de 98% de solidification en volume [Elkins-Tanton, 2008].
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Figure 5.2.: Evolution temporelle de la pression partielle d’H2O non condensée
(ligne verte), d’H2O total (ligne noire), d’H2O échappée (ligne bleue) et de CO2
(ligne rouge) dans le cas sans échappement hydrodynamique (a,b,c) ou avec (d,e,f)
pour (a,d) Venus, (b,e) la Terre et (c,f) Mars. La condensation de la vapeur
d’eau se produit à la fin de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il correspond au
début de l’étape“Mush” représenté par les lignes verticales sur la figure. A titre de
comparaison, on a également tracé une ligne pointillée correspondant à un seuil
de 98% de solidification en volume [Elkins-Tanton, 2008].
D’autres simulations devront être faites afin de mieux comprendre pourquoi, malgré
un échappement aussi efficace sur les trois planètes, seule la Terre a réussit à conser-
ver une assez grande quantité d’eau sachant que d’après la plupart des études, elle
n’aurait pas eu la plus grande quantité en eau initialement par rapport aux deux
autres planètes (e.g. : [Raymond et al., 2006]). Hamano et al. [2013] ont catégorisé
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deux types de planètes selon leur distance au soleil. La distance limite qui les sé-
pare est à peu près la même que la notre (0.66 ua). Selon Hamano et al. [2013],
le processus d’échappement hydrodynamique a peu d’effet sur le réservoir global
d’eau d’une planète de type I (dont la distance est supérieure à 0.66 ua) durant la
phase d’océan de magma ce qui corrobore nos observations. Ils notent cependant,
que Vénus se situe très proche de la zone des planètes de type II où l’échappement
hydrodynamique est beaucoup plus fort et pourrait contrairement aux planètes de
type I, évaporer tout le réservoir d’eau d’une planète. Ceci pourrait expliquer le fait
que Vénus soit aussi sèche. Cette ambiguïté sur Vénus nécessite alors des simula-
tions plus précises car le scénario le plus probable est qu’elle a due passer du type
I au type II au cours de son évolution. En effet, le rayonnement solaire était plus
faible vers la fin de l’accrétion qu’aujourd’hui. C’est pourquoi, il est fort probable
que la distance limite séparant les deux catégories de planètes se soit décalée vers
Vénus et l’ait dépassée, lui permettant de changer de catégorie.
5.3. Comparatif avec le modèle gris
Afin de comparer notre modèle atmosphérique avec ceux des récentes études
(e.g. : [Hamano et al., 2013]), nous avons comparé notre couplage atmosphérique
avec celui d’une atmosphère grise modélisé par E. Marcq de façon similaire au
modèle atmosphérique utilisé dans la récente étude de Hamano et al. [2013]. La
différence entre les deux modèles atmosphériques provient du calcul de l’opacité IR
des composants de l’atmosphère (ici CO2 et H2O). En effet, dans une atmosphère
grise, l’opacité ne dépend pas des longueurs d’ondes ce qui n’est pas le cas dans
notre modèle atmosphérique. De ce fait, l’opacité IR dans une atmosphère grise
est plus moyennée que dans le cas de notre modèle atmosphérique et donc moins
précise. Cette différence prend tout son sens au regard de la comparaison de ces
deux couplages dans le cas de la Terre (Fig. 5.3). En effet, la condensation de la
vapeur d’eau et la phase d’océan de magma semblent s’être produites sur une durée
3 à 4 fois plus longue dans notre cas (10 Ma) que dans celui de l’atmosphère grise (3
Ma) (Fig. 5.3). Cependant, un nouveau modèle atmosphérique, prenant en compte
de manière plus précise les opacités des composants de l’atmosphère (CO2,H2O) est
en cours d’élaboration et permettra d’étudier de manière plus réaliste l’évolution
thermique d’un océan de magma. En effet, il est important de rappeler ici que
cette étude n’est qu’une première approche de l’évolution thermique d’un océan de
magma en interaction avec une atmosphère primitive. Les temps obtenus dans cette
étude ne correspondent finalement qu’à un ordre de grandeur et en particulier après
la condensation de la vapeur d’eau lorsque le flux de chaleur chute à des valeurs
très basses (> 10Wm−2) inférieures à la marge d’erreur du modèle atmosphérique
(env. 10Wm−2).
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Figure 5.3.: Evolution temporelle des températures potentielle (ligne noire) et de
surface (ligne verte) dans le cas d’un couplage avec notre atmosphère (a) ou avec
une atmosphère grise (b) et pour un albedo de 0.35. La condensation de la vapeur
d’eau se produit à la fin de la phase d’océan de magma (tc= tp). Il correspond
au début de l’étape “Mush” représenté par les lignes verticales sur la figure. A
titre de comparaison, on a également tracé une ligne pointillée correspondant à




Cette thèse offre une première approche à la question de savoir pourquoi la
Terre est la seule planète tellurique à avoir de l’eau liquide et a pouvoir abriter
la vie. En effet, nos résultats tendent à montrer que les trois planètes telluriques
semblent avoir condensé l’eau au cours du refroidissement de la phase d’océan de
magma. Les temps requis pour la formation d’un océan d’eau à la surface de ces trois
planètes dépendent principalement de leur distance au soleil. Ainsi, Mars condense
sa vapeur d’eau en quelques centaines de milliers d’années, la Terre en quelques
millions d’années et Venus en quelques dizaines de millions d’années. La prise en
compte de l’échappement hydrodynamique tend en revanche à montrer que les trois
planètes telluriques auraient perdu la totalité de leur eau après la condensation
de celle-ci. Ceci indiquerait que les trois planètes telluriques auraient connu un
océan d’eau liquide avant sa totale évaporation par échappement hydrodynamique
et confirmerait l’hypothèse selon laquelle Venus aurait connu un océan d’eau avant
l’échappement de la totalité de son eau. Il serait cependant intéressant de coupler
les impacts avec l’échappement hydrodynamique car il se pourrait qu’à la fin de
l’accrétion des planètes, l’échappement devienne significatif, empêchant très proba-
blement Venus de condenser sa vapeur d’eau. Ceci tendrait alors à confirmer l’autre
hypothèse selon laquelle Venus n’aurait jamais eu d’océan d’eau. En conséquence,
s’il semble évident que Venus a perdu la totalité de son eau par échappement, il
reste cependant encore difficile de déterminer si cette planète a connu ou non un
océan d’eau liquide à sa surface. Pour le cas de Mars, étant donné la faible in-
fluence des impacts sur la condensation de la vapeur d’eau, elle aurait alors très
probablement connu un océan d’eau précoce qui se serait plus ou moins maintenu
vers la fin de son accrétion. La disparition de son eau serait liée à l’échappement
hydrodynamique ainsi qu’à la disparition de sa dynamo interne. Le cas de la Terre
reste énigmatique quant à la quantité d’eau actuellement présente à sa surface. En
effet, d’après les résultats, elle aurait connu une période d’océan d’eau séquentielle
entre chaque impact majeure durant la fin de son accrétion avant de perdre tota-
lement son eau vers la fin de la solidification de son océan de magma. D’où peut
donc provenir une aussi grande quantité d’eau capable de résister à l’échappement
hydrodynamique ? Nous avons vu dans le chapitre 1 que les trois planètes ont eu
soit la même quantité d’eau soit une quantité croissante d’eau au fur et à mesure
que l’on s’éloigne du soleil. Le contenu initial de la Terre est estimé être entre 10−3
wt% et 10−1 wt% ce qui n’est pas suffisant pour expliquer la quantité d’eau actuelle
sur Terre. Une réponse possible serait le bombardement tardif, au moment de la
formation de la Lune. En effet, la planète étant définitivement formée, elle n’a dû
subir à la suite de cette phase de bombardement aucun autre impact majeur ce
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qui a dû empêcher la vaporisation des océans d’eau formés. De plus, la génération
du champ magnétique de la Terre a dû également limiter l’échappement hydrody-
namique de l’eau. Tous ces éléments tendent à supposer que la majeure partie de
l’eau liquide sur Terre proviendrait très probablement du bombardement tardif et
non durant l’accrétion. Une étude plus détaillée du refroidissement de l’océan de
magma formé lors du bombardement tardif pourrait confirmer ou infirmer cette
hypothèse. Le modèle qui a été présenté dans cette thèse n’est qu’une première
approche du couplage d’un océan de magma avec une atmosphère primitive. Des
améliorations tant au niveau de l’océan de magma que de l’atmosphère sont encore
à faire. Ainsi, la prise en compte de la variation des courbes du liquidus-solidus au
cours du refroidissement de l’océan de magma ou encore l’évolution géochimique
du manteau au cours de sa solidification sera très prochainement mise au point. De
même, un nouveau modèle atmosphérique est en cours d’élaboration afin de mieux
prendre en compte l’absorption IR des principaux gaz à effet de serre que sont H2O
et CO2. Une étude plus détaillée de l’influence de l’échappement hydrodynamique
et des impacts sur l’évolution thermique de l’océan de magma et en particulier la
condensation de la vapeur d’eau sera également développé très prochainement.
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A. Profils de température
On suppose que l’océan de magma est vigoureusement convecté et que la
distribution de température est quasi-adiabatique. Pour un système à une phase, le






Dans la zone partiellement fondue, l’équation du gradient adiabatique est







avec toutes les variables définies dans le texte principal. L’intégration de l’équation
A.1 entre Rl et Rp dans la zone liquide donne une expression pour le profil de
température comme une fonction de la température potentielle Tp :













. Dans la zone partiellement liquide, l’intégra-
tion de l’équation A.2 donne :







ou exprimée en fonction de Tp :














Chapitre A Profils de température
Pour plus de commodité, nous exprimons tous les profils de température en
fonction de Rp − r, de sorte que l’équation A.5 peut se réécrire comme suit :



























A la limite Rs entre la zone totalement liquide et la zone partiellement liquide,






. Dans la zone solide, l’intégration de l’équation
A.1 donne :







Exprimant l’équation A.7 en fonction de Tp et de la variable Rp − r, nous
obtenons :



























En utilisant les équations des profils de température définies ci-dessus, on peut

















































Les rayons Rl, Rs et Rb sont respectivement les altitudes planétocentriques
du fond de la zone totalement liquide, le haut de la zone solide et la base initiale de
l’océan de magma (figure 3.2), g est l’accélération gravitationnelle et α est le coeffi-
cient d’expansion thermique volumétrique. Pour une zone partiellement liquide, le
coefficient d’expansion thermique volumétrique α′ et la chaleur spécifique C ′p sont
donnés comme suit [Solomatov, 2007] :
α′ ∼ α+ 4ρ
ρ (Tliq − Tsol) (A.11)
C ′p ∼ Cp +
4H
(Tliq − Tsol) (A.12)
où 4ρ est la différence de densité entre les phases liquide et solide. Le coefficient








où P est la pression en GPa, α0 = 3× 10−5 K−1, K0 = 200 GPa, K ′ = 4 et m = 0
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Résumé
La recherche de nouvelles formes de vie est une quête passionnante mais qui de-
mande avant tout de comprendre l’origine de l’apparition d’une forme de vie. La
seule planète qui abrite la vie à notre connaissance est la Terre. Comprendre pour-
quoi les autres planètes de notre système solaire n’en abrite pas ou plus est une
étude nécessaire pour pouvoir mieux cibler nos cherches de nouvelles vies dans les
autres systèmes stellaires. L’objectif de cette thèse est d’apporter des premiers élé-
ments de réponse à cette question. Nous nous sommes principalement concentrés
sur la comparaison d’évolution thermique entre Mars, la Terre et Vénus vers la
fin de leur accrétion lors du refroidissement de leur océan de magma. L’évolution
thermique d’océans de magma produits par collision avec des impacteurs géants
lors de l’accrétion est supposée dépendre de la composition et de la structure de
l’atmosphère à travers l’effet de serre du CO2 et H2O relâché par le magma durant
sa cristallisation. Afin de contraindre les différentes échelles de temps de refroidis-
sement du système, nous avons développé un modèle 1-D de convection paramétré
d’un océan de magma couplé avec un modèle atmosphérique 1-D radiatif-convectif.
Nous avons conduit une étude paramétrique et décris l’influence de plusieurs va-
riables telles que le contenu initial en volatils, la profondeur initiale de l’océan de
magma ou encore la distance planète-soleil. Nos résultats suggèrent que la présence
d’une atmosphère de vapeur retarde la fin de la phase d’océan de magma d’environ
1 Ma. De plus, nous observons également que la vapeur d’eau condense en un océan
après 0.1, 1.5 et 10 Ma respectivement pour Mars, la Terre et Vénus. Ce temps
serait virtuellement infini pour une planète de la taille de la Terre située à moins de
0.66 ua du soleil. Au regard de ces résultats, nous remarquons que pour la Terre et
Mars, les échelles de temps de formation d’un océan d’eau sont plus courtes que la
gamme de temps entre chaque impacts majeurs. Ceci impliquerait que des océans
d’eau successifs peuvent s’être développés durant l’accrétion. En revanche, Vénus,
du fait de sa grande proximité avec le seuil de distance au soleil (0.66 ua), pour-
rait avoir maintenu sa phase d’océan de magma plus longtemps durant l’accrétion.
Par la suite, la prise en compte de l’échappement hydrodynamique nous a permis
de constater que ce phénomène a très peu d’incidence sur le réservoir global d’eau
d’une planète durant la phase d’océan de magma. Cependant, on observe qu’après
la condensation de la vapeur d’eau, l’échappement devient de plus en plus efficace
et le réservoir d’eau fini par être totalement évaporé peu de temps avant la fin de la
solidification du manteau. Enfin, nous avons commencé à étudier l’influence d’autres
gros impacts durant le refroidissement de l’océan de magma. Les premiers résultats
montrent que dans le cas de Mars et la Terre, la durée de leur phase d’océan de
magma est plus courte que la gamme de temps entre chaque impact majeur. Il en
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résulte que ces planètes ont dû connaitre une alternance entre phase d’océan de
magma et phase d’océan d’eau. Ce phénomène n’a en revanche pas dû avoir lieu
sur Vénus. En effet, la durée de sa phase d’océan de magma est plus longue que la
gamme de temps entre chaque impact majeur. C’est pourquoi, la phase d’océan de
magma sur Vénus a dû se prolonger durant toute la phase d’impacts et qu’aucun
océan d’eau n’a pu se former avant la fin de cette période.
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Abstract
The research of new life forms is an exciting quest but requires understanding the
origin of the appearance of a form of life. The only planet that houses life as we
know is the Earth. Understand why the other planets in our solar system do not
house it, is needed to better target our looking for new lives in other star systems.
The objective of this thesis is to provide preliminary answers to this question.
We mainly focused on the comparison between thermal evolution of Mars, Earth
and Venus to the end of their accretion during their cooling magma ocean. The
thermal evolution of magma oceans produced by collision with giant impactors
during accretion is expected to depend on the composition and structure of the
atmosphere through the greenhouse effect of CO2 and H2O released by the magma
during its crystallization. In order to constrain the various cooling timescales of
the system, we developed a 1-D parameterized convection model of a magma ocean
coupled with a 1-D radiative-convective model of the atmosphere. We conducted a
parametric study and described the influence of several variables such as the initial
volatile inventories, the initial depth of the magma ocean and planet-sun distance.
Our results suggest that the presence of a steam atmosphere delays the end of
the magma ocean phase by about 1 Myr. In addition, we also observe that the
water vapor condenses to an ocean after 0.1, 1.5 and 10 Myr respectively for Mars,
Earth and Venus. This time would be virtually infinite for an Earth-sized planet
located at less 0.66 UA from the sun. In view of these results, we note that for the
Earth and Mars, the timescales of the water ocean formation are shorter than time
gaps between major impacts. This would imply that successive water oceans may
have developed during accretion. However, Venus, due to its close proximity to the
threshold distance from the sun (0.66 AU), could have maintained its magma ocean
phase longer during accretion. Thereafter, taking into account the hydrodynamic
escape permitted us to see that this phenomenon has very little influence on the
overall water tank of a planet during the magma ocean phase. However, we can
observe that after the condensation of the water vapor, the hydrodynamic escape
becomes more efficient and the water tank be completely evaporated shortly before
the end of the mantle solidification. Finally, we began to study the influence of
other major impacts during the cooling of the magma ocean. The first results show
that in the case of Mars and Earth, the duration of their magma ocean phase is
shorter than time gaps between major impacts. In consequently, these planets had
to know an alternation between a phase magma ocean and a ocean water phase. This
phenomenon does not, however, have taken place on Venus. Indeed, the duration
of its magma ocean phase is longer than the time gaps between major impacts.
Therefore, the magma ocean phase on Venus had to extend throughout the phase
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impacts and no ocean water has been formed before the end of this period.
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